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Klimamorphologische Probleme auf Kreta 


(Arbeit aus dem Geographischen Institut der Technischen Hochschule Hannover) 


Von 
Hans Poser, Hannover 
Hans SPREITZER zum 60. Geburtstag 
Ein siebenwöchiger Aufenthalt auf Kreta in den Monaten September bis Ok- 
tober 1956 gab mir Gelegenheit, neben anderen geographischen Arbeiten auf dieser 


Insel auch eine Reihe von klimamorphologischen Beobachtungen durchzuführen 
und dies vor allem im weiteren Hinterland von Iraklion!). Da es mir wegen an- 


derer Verpflichtungen nicht möglich sein wird, das Material in absehbarer Zeit noch - 


zu ergänzen und zu vertiefen, möchte ich wenigstens eine Auswahl der Beobach- 
tungen schon jetzt zur Kenntnis bringen. Ein später zum Druck gelangender 
Teil II wird Beiträge zur Karstmorphologie enthalten. Z 

Was mich ferner dazu veranlaßt, meine Beobachtungen schon jetzt mitzuteilen, - 
ist die Erwägung, daß neuere Feststellungen von Kreta in diesem Zeitpunkt einer 
im ganzen Mittelmeergebiet wieder so lebhaft in Fluß gekommenen klimamorpho- - 
logischen Forschung besonders erwünscht sein könnten, und gerade deshalb solche 
von Kreta, weil diese Insel nach ihrer Lage und Natur in hohem Maße geeignet - 
ist, für weiträumige Vergleiche von Halbinsel zu Halbinsel und von Kontinent zu 
Kontinent die Brücke zu bilden. 

Freilich konnten die nachfolgenden Ausführungen nur mit „klimamorpholo- 
gische Probleme“ überschrieben werden, da in vielen Fällen die auch durch eigene 


_ Beobachtungen verbreiterte Materialbasis noch viel zu schmal für endgültige Lö- 


sungen ist. Die Forschung dieser Art steht auf Kreta eben ganz in den Anfängen, 
obgleich ihr N. CREUTZBURG (1928, S. 23—25) schon vor Jahren einen bemerkens- 


1) Die Durchführung der Reise wurde erst durch eine Hilfe seitens des Niedersächsischen 
Kultusministeriums ermöglicht. Es drängt mich, auch an dieser Stelle dafür noch einmal zu 
danken. Danken möchte ich auch der Deutschen Botschaft in Athen für die Hilfeleistung bei der 
Beschaffung der Forschungserlaubnis für Kreta, der Königl. Griechischen Regierung für die Er- 
teilung dieser Erlaubnis, dem Herrn Konsul A. Constantinides in Iraklion und vielen auf Kreta 


erworbenen Freunden für praktische Hilfe und Ratschläge. 
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werten Auftakt gab und auf wenigen Seiten bereits die wichtigsten der in der Natur 
der Insel liegenden Probleme anschnitt. Von einiger Bedeutung ist daneben ledig- 
lich noch die bodenkundliche Arbeit von K. Nevros & I. ZvoryxIN (1939), auf 


die mehrfach Bezug zu nehmen sein wird. 


Zur Einführung 


Um die räumliche Einordnung der Beobachtungen zu erleichtern, seien einleitend einige all- 
gemeine Daten über Kreta in Erinnerung gerufen. Die Insel liegt im zentralen Bereich des östlichen 
Mittelmeergebietes unter etwa 35° 20’ n.B. und befindet sich damit mittwegs zwischen Südgriechen- 
land oder Kleinasien einerseits und dem nordafrikanischen Gestade Ägyptens und Libyens anderer- 
seits und ebenso mittwegs zwischen Libanon und Sizilien. Sie erhält dadurch sowohl für klima- 
morphologische Vergleiche im Meridian wie für solche im Breitenparallel die schon erwähnte, 
geradezu ideale Brückenstellung. Die Insel ist in westôstlicher Richtung gegen 250 km lang und 
in nordsüdlicher Richtung maximal nur 60 km breit. Von langer, schmaler Gestalt nimmt sie eine 
Fläche von knapp 8400 km? ein. Ihr Inneres, umsäumt auf längeren Strecken von einigen ver- 
schieden hohen Systemen mariner Terrassen, erfüllt ein ausgedehntes, von Tiefebenen nur selten 
unterbrochenes Gebirgsland wechselnden Charakters. Im größeren Verbreitungsbereich vor- 
wiegend mesozoischer Kalke, die mit beträchtlicher Mächtigkeit als Schicht- und Massenkalke 
einem aus metamorphen Gesteinen (Schiefern, Quarziten, Phylliten) zusammengesetzten Unter- 
grund auflagern und nur schwach gefaltet sind, erhebt sich dieses Gebirgsland im West-, Mittel- 
und Ostteil Kretas in den Madara-Bergen (2410 m), im Psiloriti (2500 m) und im Dikti-Gebirge 
oder Lassithi-Stock (2150 m) dreimal zu imposanten Hochgebirgsmassiven. Zusammen mit ihrer 
östlichen Fortsetzung, dem ähnlich aufgebauten, aber längst nicht so hohen Afendis Kavusi 
(1500 m) bilden sie das Rückgrat im Relief Kretas. Dieses Rückgrat ist jedoch etwas in den Süd- 
teil der Insel verschoben, so daß der Querschnitt auf einer Nord-Süd-Linie asymmetrisch ist. 
Nach Süden brechen die Hochgebirgsmassive bei geringem Küstenabstand ihrer Kulminationen 
in steilen, oft tektonisch vorgezeichneten Wänden zum Meere ab; während die Abdachung nach 
Norden vergleichsweise flacher ist, aber auch nur einen Küstenabstand der Gipfel von wenig über 
20 km aufweist. In allen diesen Verhältnissen spiegelt sich eine durch die Schmalheit der Insel 
und die Höhe ihrer Gebirge bewirkte außerordentliche Reliefenergie wider, die eigentlich nur 
auf der Nordseite durch die Einschaltung einiger ausgedehnter Verflachungen etwas gemildert 
wird. Sie hat in den meisten Gebirgsteilen eine dichte und tiefe Zertalung zur Folge gehabt, die 
sich mitunter — so besonders in den Madara-Bergen — auch zu großartiger Zerschluchtung stei- 
gert. Aber nicht dieser allgegenwärtige und in anderen Gebirgsbereichen sogar kräftiger ent- 
wickelte fluviatile Formenschatz ist das für die Kalkgebirge Charakteristische; das ist vielmehr 
das Karstphänomen. Mit einer großen Vielfalt von Einzelformen, die mal so und mal so mitein- 
ander vergesellschaftet sind, überzieht es das ganze von Kalken aufgebaute Relief, von den un- 
tersten Lagen bis hinauf in die Gipfelregion der Hochgebirge. Indem letztere nun aber auch 
die Niveaus der Untergrenzen der vor- und jetztzeitlichen „periglazialen“ Bildungen und ferner 
das Niveau der letzteiszeitlichen Schneegrenze überschreiten und sich teilweise sogar der mut- 
maßlichen heutigen Schneegrenze nähern, fügen sich hier zu allen sonstigen Formen in höhen- 
zonaler Anordnung noch solche frostdynamischer Entstehung. Die Hochgebirge Kretas erhalten 
dadurch in klimamorphologischer Hinsicht ihre besondere Note gegenüber den übrigen Gebirgen 
der Insel. 

Während vornehmlich nach Norden, Westen und Osten das Grundgebirge mit seinen wasser- 
undurchlässigen und meist sehr harten metamorphen Gesteinen zur Oberfläche ausstreicht und 
ein fluviatil stark gegliedertes, aber im ganzen formenärmeres Mittelgebirge bildet, schalten sich 
zwischen die Kalkhochgebirge von Norden her Tiefenzonen mit Tertiär-Ablagerungen ein. Die 
größte von ihnen ist jene im Hinterland von Iraklion, die die Insel weit nach Süden bis an den 
Rand der Tiefebene der Messara durchsetzt und auf der Westseite vom Psiloriti, auf der Ostseite 
vom Lassithi-Stock flankiert wird. Vor- und jetztzeitliche Flußarbeit hat diese Ablagerungen zu 
einem Berg- und Hügelland zerlegt, das im allgemeinen nicht die Höhen von 300 bis 400 m über- 
schreitet. Vornehmlich fluvial gestaltet wie die Grundgebirgsbereiche, ist es aber doch infolge der 
Wechsellagerung von Konglomeraten, Mergeln und mürben, sandsteinartigen Bildungen, deren 
Schichten mal mehr, mal weniger geneigt liegen, formenreicher. Hier sind es kleine Plateaus oder 
Tafelberge, dort Schichtenstufenlandschaften in Kleinformat, in anderen Fällen Rücken und 
Wälle, die sich zwischen den Talzügen ausbreiten. Überall durchdringen sich auch hier klima- 
bedingte Formenelemente verschiedenen Alters. 
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Gegenüber dem ausgedehnten Abtragungsraum der Hochgebirge, Berg- und Hügelländer 
nimmt sich der Ablagerungsraum klein und bescheiden aus. Er löst sich auf in die vielen kleinen 
und größeren Hohlformen der Dolinen, Uvalas und Poljen der Karstgebiete und in eine Anzahl 
von schmalen und kleinräumigen küstennahen Tiefländern. Unter den Karsthohlformen rangieren 
als größte an erster Stelle die einige bis mehrere Kilometer Durchmesser erreichenden Lassithi- 
Polje im Nordteil des Dikti-Gebirges, Nidja-Polje im Ostteil des Psiloriti und Omalos- und 
Askyphu-Polje an den Flanken der Madara-Berge; während unter den Tiefländern insonderheit 
die im Süden der Insel gelegene Messara zu nennen ist, die sich von der Bucht von Timbaki 
schlauchartig nach Osten ins Land hinein zieht, im Norden und Süden von den steilen und hohen 
Kalkgebirgen des Psiloriti und Asterusi begrenzt wird und nach der ganzen geologischen Situation 
relativ junger tektonischer Anlage ist. Junge und jüngste Akkumulationsmassen von z. T. großer 
Mächtigkeit bilden den Boden dieser Hohlformen. 

Alles in allem — und das deutet auch dieser gedrängte Überblick schon an — ist Kreta ein 
reicher, mannigfaltiger Formenschatz eigen. Seine Mannigfaltigkeit entbehrt aber nicht der Ord- 
nung, indem sich nach Gestein, Relief und Höhe deutlich bestimmte Formengemeinschaften 
unterscheiden lassen. 

Der Einblick in diese Formenwelt ist auf Kreta heute ebenso wie in anderen Teilen des 
Mittelmeergebietes durch die armselige Beschaffenheit der natürlichen Vegetation außerordentlich 
erleichtert. Die Ebenen und Hügelländer nehmen z. T. uralte agrarische Kulturen ein, und in den 
Gebirgsländern herrscht macchienartiges Buschwerk oder die steppenhafte Phrygana mit ihren 
dornigen Halbsträuchern und niedrigen Stauden vor, sofern nicht überhaupt kahler Boden und 
nackter Fels die Oberhand gewinnen. Waldartige Baumbestände sind selten, einzelne Bäume 
dagegen häufiger anzutreffen. Mehr als sie legen die Schilderungen in der älteren Literatur und 
die Verbreitung von Waldböden Zeugnis von einst größeren Waldbeständen selbst in den Karst- 
gebieten ab. Die Höhe der oberen Waldgrenze, heute schwer durch Beobachtung zu bestimmen, 
ist auf ungefähr 1800 m zu veranschlagen. 

Das Klima Kretas ist durch einen ganz besonders betonten Gegensatz von Sommer und 
Winter gekennzeichnet. Einem warmen bis heißen und sehr trockenen Sommer steht ein thermisch 
milder, aber recht niederschlagsreicher Winter gegenüber (Tab. 1). Dieser Gegensatz ist auf Kreta 


Tabelle 1 


a) Niederschläge in mm 
I II ThE Se DV) OV OME SVS WEE ex = Xi EXT D Njahr 
Iraklion (50 m) ST CAS sce evan ilar TOENT OMIS RS ST ON (oy 592.02 51082 
Anogia (775 m) 215,1 172,8 11930 54,3. 62.6 6220141 1720, 70.8" 157,3. 232,4°1123;6 
b) Temperatur in C° 
I II EN VE SOV OVIDEE MCE WRITER] I apa 


Iraklion (50 m) 122123" 140 16782052358 2651267372357 2058" 1753) 14 01910) 

Anogia (775 m) TA, 6:8 9/27.13,2 216,52 21.07 22,572274719,4716,2°712,387 2931051497 

Psiloriti (2500 m) - = 72653, RE ONE EE SES OO MOURIR EE IE 
abgeleitet! 


größer als in manchen anderen Teilen des Mittelmeergebietes, größer beispielsweise als in Süd- 
italien und in Südgriechenland. Mit dem feuchten Westen Südgriechenlands hat Kreta den Nieder- 
schlagsreichtum des Winters gemeinsam, mit dem trockneren Osten die fast regenlosen Sommer- 
monate. In diesem Sinne liegen die Extreme auf Kreta weiter auseinander. Aber mit der Höhe 
vermindert sich dieser Gegensatz etwas, indem im Hochgebirge die Niederschlagsperiode einige 
Wochen früher beginnt und einige Wochen später endigt, auch der Sommer häufiger Regen bringt 
als in den tieferen Lagen. Auf das Abflußregime nimmt dies jedoch keinen prinzipiell ändernden 
Einfluß; es bleibt auch im Hochgebirge streng periodisch, indem hier die winterlichen Nieder- 
schläge vorwiegend als Schnee fallen, sich nach Aussage der Gebirgsbewohner auf 2, 3 und stellen- 
weise sogar 4 m Mächtigkeit akkumulieren und größtenteils erst im Frühjahr (Marz—April, zu 
noch später) als Erosionskraft durch Schmelze freiwerden. Das aber bedeutet auch für die tieferen 
Relieflagen — eben als Folge der Wasserzufuhr aus dem ‚Hochgebirge — eine Verstärkung und 
Verlängerung der Abfluß- und Erosionsperiode bis ins Frühjahr hinein. i 
Die thermischen Verhältnisse finden ebenfalls in der Tab. 1 ihren Ausdruck und bedürfen 
hinsichtlich der Mittelwerte keiner weiteren Erläuterung mehr. Von besonderem Interesse ist 
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aber noch der thermische Höhengradient, da sich mit dessen Hilfe allein mangels sonstiger 
Stationsmessungen auch Angaben für das Hochgebirge ableiten lassen. Er beträgt zwischen der 
Küstenstation Iraklion und Anogia (775 m), der höchsten, ständig bewohnten Siedlung auf der 
Nordabdachung des Psiloriti, 0,4°/100 m während des Monats Juni, 0,5°/100 m in den Monaten 
April, Mai, Juli und August, 0,6°/100 m in den Monaten September bis Oktober, 0,7°/100 m im 
Dezember, Januar und März, 0,8°/100 m im Februar. Angewandt auf den Psiloriti ergeben diese 
Gradienten für den Gipfel (2500 m) die untere Temperaturreihe der Tab. 1. Die darin aufge- 
führten Werte dürften jedoch etwas zu hohe Temperaturen anzeigen, da es wahrscheinlich ist, 
daß die Gradienten zwischen Anogia und dem Gebirgsgipfel infolge der höhenwärts merklich 
anwachsenden Feuchte größer sind als die für die Umrechnung benutzten Gradienten zwischen 
Iraklion und Anogia. Dennoch dürften die errechneten Werte im großen und ganzen zutreffen 
und auch der Verbreitung frostdynamischer Bodenbildungen entsprechen, die wir in der Gipfel- 
‘ region antreffen. 


1. Der rezente „periglaziale“ Bereich, seine frostbedingten Formen 
und seine Grenzen 


Obgleich die Erscheinungen, die in diesem Abschnitt zu behandeln sind, auf 
Kreta nur eine kleinräumige Verbreitung haben, möge doch mit ihnen der Anfang 
gemacht werden, weil dadurch der späteren Betrachtung anderer Formen wesent- 
liche Anknüpfungspunkte für die räumliche Einordnung und Datierung gegeben 
werden. Die nachfolgenden Aussagen beziehen sich vorerst nur auf das Psiloriti- 
Gebirge, den höchsten Gebirgsstock der Insel. 


Die Gipfelregion dieses Massivs stellt eine nicht sehr ausgedehnte wellige bis 
kuppige Hochfläche dar, gebildet von dem nach NW vorgeschobenen Hauptgipfel 
(2456 m), einer Anzahl von nach SO und S anschließenden Nebengipfeln und den 
sie trennenden breiten, aber flachen Hochtälern. Das Niveau der Gipfel nimmt 
nach O und stärker nach S ab, und in dieser Richtung verlassen auch die Hochtäler 
die Hochregion. Nur kleinere Gehängetälchen finden in ihr eine lokale Erosions- 
basis. Nach außen bricht der Hochflächenbereich allseitig in einem 20—35° ge- 
böschten und mehrere hundert Meter hohen Gehänge ab. Im S bildet dieses Gehänge 
als Bruchstufe die Abgrenzung des ganzen Gebirgszuges; im W und N leitet es — 
möglicherweise auch hier tektonisch vorgezeichnet — zum Grund tief eingeschnit- 
tener Täler über, und im O setzt es auf dem etwa 1350 m hoch liegenden Boden des 
großen Nida-Polje ab, mit dessen Anlage es hier auch in kausalem Zusammenhang 
steht. 


Nähert man sich der Gipfelregion von Anogia aus, d. h. aus NNO, und er- 
reicht das Nida-Polje, so läßt man hinter sich einen großen Landschaftsbereich eines 
ausgesprochen schuttarmen, fast völlig kahlen Karstes und betritt dann mit dem 
Einstieg in das Gehänge der Gipfelregion die rezente Frostschuttzone. Ver- 
karstungserscheinungen kommen auch hier noch vor, aber frostbedingte Bildungen 
gewinnen das Übergewicht. 

Das erste neue Element, auf das man trifft, sind gewaltigeSchutthalden, 
die, aus großen Massen scharfkantigen Schuttes aller Größenordnungen aufgebaut, 
das ganze Steilgehänge überkleiden und die gesamte Gipfelregion wie eine Hals- 
krause umgeben. Vorherrschend ist die Form der „einfachen Schutthalden“, die sich 
als geschlossene Bildungen über längere Strecken an die Felswände anlehnen, einen 
verhältnismäßig glatten und ungegliederten Hang haben und bis an den Rand der 
Gipfelregion hinaufreichen. Seltener sind dagegen — wenigstens in diesem Gebirgs- 
massiv — die „zusammengesetzten Schutthalden“, die eine Verschmelzung eng 
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benachbarter, aber im einzelnen isoliert entstandener Schuttkegel darstellen. In 
beiden Fallen ist der Aufbau einmal durch die ganz allgemeine Scharfkantigkeit des 
teilhabenden Schuttes charakterisiert und zum anderen durch dessen Sortierung im 
Sinne einer Abfolge vom feineren zum gröberen Material auf dem Haldenhang 
von oben nach unten. Beides zusammen dokumentiert eine Anlage der Halden 
durch freien Fall und Rutschen mechanisch aufbereiteter Gesteinstrümmer. Die 
näheren Umstände, unter welchen die Schutthalden auftreten, weisen noch auf drei 
ihre Lokalisierung und ihr Zustandekommen entscheidend mitbestimmende Fak- 
toren. Sie sind gebunden an ein festes Gestein, das bei mechanischem Zerfall Grob- 
schutt liefert; sie sind überall geknüpft an ein bestimmtes gleichartiges Relief, be- 
stehend aus einem sehr steilen Hang und einer vorgelagerten Ebenheit, wobei das 
eine Element den Schuttlieferanten und die Haldenlehne abgibt, und das andere 


Abb. 1. Schutthalde im Nordgehänge der Gipfelregion des Psiloriti 


Element den Schuttstau bewirkt; und sie sind beschränkt auf eine Höhenlage, in 
der bereits die mechanische Verwitterung durch Frostwirkung überwiegt. In allen 
diesen Punkten, der Form, des Aufbaues und der Entstehung, unterscheiden sich 
die Schutthalden am Psiloriti durch nichts von analogen Gebilden anderer Hoch- 
gebirge. Das gilt auch in noch manch anderer Hinsicht. u 
Die Masse und Mächtigkeit des in den Halden akkumulierten Schuttes sind 
von Hang zu Hang durchaus verschieden, ohne daß sich ein plausibler Grund dafür 
erkennen ließe. So ist z. B. der Schuttmantel in dem zum Nida-Polje hinabführen- 
den Gehänge oft von Leisten und niedrigen Wänden besonders harter Gesteins- 
bänke durchbrochen, was dem Hangprofil eine gewisse Treppung verleiht. Das Bild 
vermittelt hier die gleiche Erfahrung, die auch schon in den Alpen gemacht wurde 
(S. ©. Morawetz 1932, H. Poser 1954), daß nämlich selbst sehr wuchtig wir- 
kende Schutthalden im allgemeinen doch nur eine recht mäßige Schuttmächtigkeit 
haben und dies auch in ihrem Fußbereich. Andere Verhältnisse bieten sich am Nord- 
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gehänge dar, in dem die Schichtköpfe ausstreichen. Hier überkleidet der Schutt in 
solcher Geschlossenheit und Mächtigkeit den Fels, daß das Anstehende erst ganz 
oben im Übergang zum Hochplateau sichtbar wird. Indem die Schutthalde hier 
gegen eine Karsthohlform irregulären Gefälles vorgebaut wurde und daher prak- 
tisch keine Schuttabfuhr erlitt, kann ihr Hang als Modellhang für den ungestörten 
und bis zu Ende geführten Ablauf der Hangentwicklung im Kalk unter einem 
Hochgebirgsklima gelten. Während sonst das Schuttgehänge einen Böschungs- 
winkel von 25—32° aufweist, hat es hier am Nordrand über sehr lange Strecken 
einen Böschungswinkel von 35° (Abb. 1). Der Schutt ist dabei im Fußbereich der 
Halde sehr fest gepackt, hat aber schon wenig oberhalb davon und dann bis in die 
höchsten Hangteile hinein eine äußerst labile Lagerung. Die Hangform ist unter 
diesen Verhältnissen vorwiegend steilgerade bis ganz schwach konvex; nur im 


Abb, 2. Frostverwitterung (Vertikalzerspaltung) im Kalk der Gipfelregion des Psiloriti 


allerobersten Hangteil, wo der Fels noch eben aus dem Schuttmantel herausragt, 
stellt sich eine Andeutung schwacher Konkavität ein. Da der Böschungswinkel von 
35° nirgends überschritten wird, kann er unter den geschilderten Verhältnissen als 
Maximalwinkel der Schutthangentwicklung im massigen Kalk gelten. Ebenso darf 
der steilgerade bis schwach konvexe Hang als die Endform dieser Entwicklung 
angesehen werden. Die genaue Erschließung des Ablaufs der Entwicklung ist leider 
nicht möglich, da es hierzu auch der Kenntnis von Form und Gestalt des Felshanges 
unter dem Schuttpanzer bedürfte, die aber bei der Geschlossenheit des letzteren 
nicht zu erlangen ist. Es läßt sich lediglich noch in Übereinstimmung mit ©.S. Mo- 
RAWETZ (1932) sagen, daß der Maximalwinkel auch eine Funktion des Materials 
ist, indem er immer nur da erreicht wurde, wo der Haldenschutt aus wirklich gro- 
ben scharfkantigen Komponenten besteht und völlig frei von Feinerde ist. Es kann 
ferner hinzugefügt werden, daß die Tendenz der Entwicklung am Modellhang vom 
steilgeraden zum schwach konvexen Profil aus der Gleichzeitigkeit der Schuttzufuhr 
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een und des Schuttstaues als Folge mangelnder Schuttabfuhr von unten 

Indem die Schutthalden am Psiloriti-Massiv in allen wesentlichen Eigenschaf- 
ten mit jenen anderer Hochgebirge übereinstimmen, dürfen sie als rezente Gebilde 
auch hier im klimamorphologischen Sinne als charakteristische Überleitung in den 
nivalen oder periglazialen Höhengürtel aufgefaßt werden. Sie sind aber auch nur 
erst Überleitformen; denn die Untergrenze dieses Höhengürtels läßt sich noch nicht 
mit dem Niveau des Schutthaldenfußes definieren. Das zeigt sich besonders klar an 
der Ostseite des Massivs, wo in einem Niveau mit dem Haldenfuß aus dem Boden 
des Nida-Polje (1350 m) sich Humi erheben, deren Felsoberfläche sehr glatt ist und 
noch kaum sichtbare Spuren mechanischer Verwitterung zeigt. Ähnliches ist auch 


Abb. 3. Karsthohlformen in der Gipfelregion des Psiloriti. Am Boden der vorderen schwache 
Solifluktionserscheinungen 


für die Felsleisten zu konstatieren, die in den unteren Hangbereichen die Schutt- 
halden durchstoßen. Man kann aus diesen Beobachtungen den Schluß ziehen, daß 
ein großer Teil des im Haldenfuß geborgenen Schuttes nicht nur in dem Sinne 
allochthon ist, daß er aus wesentlich höheren Hangpartien stammt, sondern auch 
in dem Sinne, daß er am Ort seiner Ablagerung noch nicht ganz klimagemäß ist. 
Erst sehr viel höher im Gehänge, etwa zwischen 1500—1600 m, mehren sich an 
den aus dem Schutt aufragenden Felsleisten de Anzeichen der Frostver- 
witterung sehr wesentlich, um dann auf den Felsflächen, die sich oberhalb der 
Schutthalden im Bereich der eigentlichen Gipfelregion ausbreiten, ganz besonders 
deutlich hervorzutreten. Von den zahlreichen Beispielen der Schuttproduktion, die 
z. T. aus den beigefügten Bildern sprechen, sei das der Abb. 2 besonders hervor- 
gehoben, weil es eindrucksvoll die Intensität der Frostverwitterung zu illustrieren 
vermag und zugleich auch jene Art der Vertikalzerspaltung veranschaulicht, die 
früher schon einmal für andere Gesteine Erwähnung fand (H. Poser 1954, S. 134). 
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Im vorliegenden Falle handelt es sich um den ziemlich mächtigen Kalk des Psiloriti, 
der auf einem der östlichen Nebengipfel bei horizontaler Lagerung über weite 
Flächen hin durch ein gitterförmiges, von Frost erzeugtes Spaltennetz in lauter 
Würfel verhältnismäßig gleicher Größenordnung zerstückelt ist. Die weitere Auf- 
lösung der Würfel folgt, wie in dem Bilde ebenfalls erkennbar, horizontalen 
Schwächelinien und führt zu jenem plattigen und splittrigen Schutt, der in den 
Abb. 1—5 sichtbar ist. An diesen Vorgängen hat nachgeordnet auch die chemische 
Verwitterung, insbesondere die Kalkauflösung einen gewissen Anteil. Wie weit das 
der Fall ist, möge jedoch erst im Zusammenhang mit den Karstformen erörtert 
werden. Hingegen sei noch ein Hinweis auf das Endprodukt der Verwitterung 
gegeben. Es besteht aus einer lehmigen, aber körnigen und im trockenen Zustande 
ganz lockeren Feinerde, die praktisch humuslos ist und eine sehr charakteristische 


Abb. 4. Frostmusterboden (Steinrosette) zwischen 1800 und 1900 im Ostgehänge der Gipfelregion 
des Psiloriti 


gelbliche Färbung, gelegentlich mit einem Stich ins Ockerfarbene hat. So geartet 
setzt es sich, insbesondere auch durch seine Farbe, deutlich von den rezenten Kalk- 
böden der tieferen Gebirgsregionen ab. Es scheint, daß H. Menscuine (1955) den 
gleichen Boden ebenfalls auf Kalk in den Gebirgen Marokkos beobachtete. Hier 
am Psiloriti hat er jedoch nur eine recht geringe und vor allem nie flächenhafte Ver- 
breitung, was teils auf Abspülung, teils auf Deflation, teils auf die geringe Inten- 
sitat seiner Produktion zurückzuführen ist. Im Gehängeschutt ist er nur in kleinen 
Flecken und auch auf dem Gipfelplateau nur in Nestern anzutreffen. Seine Existenz 
ist aber wichtig als ein Mittel zur Deutung später zu erörternder Ablagerungen, 
und seine geringe Verbreitung ebenso wichtig für die Beurteilung des sogleich zu 
besprechenden sonstigen „periglazialen“ Kleinformenschatzes. 

Frostdynamische Erscheinungen wie Bildungen der Solifluktion und 
Frostmuster- oder Strukturböden sind am Psiloriti vorhanden, aber 
nicht häufig und auch nicht gut ausgeprägt. Man muß schon sehr genau beobachten, 
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um sie nicht zu übersehen. Im Süd-, West- und Nordgehänge fehlen sie offenbar 
völlig, während sie im Ostgehänge und auf der Gipfelhochfläche wenigstens mit 
einiger Häufigkeit vertreten sind. Soweit es die Solifluktionsformen be- 
trifft, handelt es sich dabei ausschließlich um kleine Terrassetten und winzige Schutt- 
wulstungen mit klarer Beschränkung des Vorkommens auf Hangmulden, die sich 
gegenüber ihrer weiteren Nachbarschaft durch etwas dichtere Vegetation und ein 
geringes Mehr an Feinmaterial auszeichnen (Abb. 3). Die tiefsten Bildungen dieser 
Art wurden im Ostgehänge in rund 
1800 m Höhe gefunden. Wenig höher, 
nämlich zwischen 1800 und 1900 m, 
wurden die ersten Frostmuster- 
böden in Form von Gesteinsroset- 
ten beobachtet, Bildungen von so 
wenig ausgeprägter Art, daß sie zu- 
erst für Zufallsformen oder das Er- 
gebnis von Schuttrutschungen gehalten 
wurden. Erst die Vergesellschaftung 
und bessere Ausprägung mehrerer 
Formen auf der Hangverflachung vor 
einer Felsleiste ließ sie eindeutig als 
Frostmusterböden erkennen (Abb. 4). 
Höhenwärts werden die Bildungen 
schon etwas zahlreicher, und auf der 
Gipfelhochfläche gesellen sich zu ihnen 
auch ausgesprochene Strukturböden, 
aber immer nur solche von Kleinfor- 
mat, von rundlicher bis viereckiger 
Gestalt und von ganz geringer Sortie- 
rungstiefe (Abb. 5). 

Vergleicht man dieses Inventar 
an frostdynamischen Bodenbildungen 
mit den Verhältnissen in anderen 
Hochgebirgen des Mittelmeerraumes 
und seiner näheren Nachbarschaft (s. 
z.B. MENSCHING [1953], W. KLAER Abb. 5. Strukturboden auf der Gipfelfläche 
[1957], M. PFANNENSTIEL [1956], des Psiloriti 
K. Wicue [1953]), so nimmt es sich 
nach Häufigkeit, Formenmannigfaltigkeit und Ausprägung sehr ärmlich aus. 
Der Grund dafiir liegt zum Teil beim Gestein, indem festes Kalkgestein 
der Entwicklung von Solifluktion und Strukturboden bekanntermafen wenig 
giinstig ist. Doch diirfte dies Moment nicht ausschlaggebend sein, da die 
soeben zitierten Arbeiten auch über größeren Formenreichtum aus Kalk- 
gebirgen berichten. Wichtiger und wohl entscheidend ist der oben erwähnte 
Mangel an Feinmaterial, das eben und zumal über so wasserdurchlässigem 
Gestein wie dem Kalk als Feuchtigkeitshalter unbedingt vorhanden sein muß, wenn 
wirkungsvolle frostdynamische Prozesse in Gang kommen sollen. Nachteilig sind 
aber auch die Reliefverhältnisse, insofern die flache Gipfelregion relativ klein ist 
und die Außenhänge vorwiegend so steil sind, daß freier Schuttfall und Schutt- 
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rutschungen das Feld beherrschen und Solifluktion und Strukturbodenbildung 
vollends unterdrücken. Offenbar zu schwach sind aber auch die Klimakräfte (S. 124). 

Als letztes ist noch das Vorkommen von Pflasterböden zu erwähnen, 
d. h. jener Schuttglättung auf kleinen Flächen, die im Frühjahr durch den Druck 
abschmelzenden Schnees auf bereits aufgetautem Schutt verursacht wird. Am Psi- 
loriti finden sie sich am häufigsten im Ostgehänge und haben hier eine sehr bezeich- 
nende Lage auf den kleinen Hangverflachungen vor den Felsleisten und niedrigen 
Wänden, d. h. auf Stellen, wo das Kleinrelief die zum Frühjahr hinein längere 
Erhaltung des Schnees gewährleistet und wo zugleich auch das Schuttmaterial stär- 
ker zerkleinert ist, die wichtigsten Voraussetzungen der Pflasterbodenbildung also 
am besten erfüllt sind. Wie in den Alpen sind diese Stellen immer frei von Vegeta- 
tion. Während in den Alpen der Pflasterboden aber seine Hauptverbreitung ober- 
halb der Baumgrenze hat und sich dort enger in die Gemeinschaft der eigentlichen 
Periglazialerscheinungen stellt (H. Poser 1954), dringt er in der vegetationsarmen 
Kalklandschaft des Psiloriti auch in viel tiefere Lagen, bis in solche von 1300 bis 
1400 m vor. 

Mit Ausnahme dieses Pflasterbodens gehen alle hier behandelten Formen in 
irgendeiner Weise auf die besondere Wirkung des Frostes zurück und stellen in die- 
ser Hinsicht eine Gesellschaft kausalgenetisch engverwandter Bildungen dar. Sie 
zusammen geben den charakterisierenden Inhalt des „periglazialen“ Höhengürtels 
ab und liefern auch die einzige Handhabe zur Bestimmung der Untergrenze 
dieses Höhengürtels. Die Höhenwerte, die sie dafür anbieten, sind allerdings ver- 
schieden groß, was seine Ursache hauptsächlich darin hat, daß die verschiedenen 
Formen und Bildungsprozesse einen unterschiedlichen Anspruch an das Bildungs- 
milieu (Relief, Boden, Vegetation) und insbesondere einen unterschiedlichen An- 
spruch an die Intensität des Frostklimas stellen und dies sowohl hinsichtlich der 
Temperaturen als auch hinsichtlich der Niederschläge. Um es zusammengefaßt noch 
einmal vor Augen zu führen, so ergaben sich bei N- oder O-Exposition durch Beob- 
achtung folgende Untergrenzen: Für den Beginn stärkerer mechanischer Verwit- 
terung oder die aktive Schutthaldenbildung 1500—1600 m, für die untersten 
Posten der Solifluktionserscheinungen rd. 1800 m und für die Frostmusterböden 
1800—1900 m. Alle diese Werte stellen Extremwerte dar; ein korrektes Verfahren 
der Bestimmung der Untergrenzen würde eigentlich die Mittelung aus zahlreichen 
Beobachtungen voraussetzen und „extrazonal“ gelegene Formenvorkommen aus- 
scheiden und einer Sonderbetrachtung zuführen, wie dies schon durch C. TROLL 
(1944) angeregt und an anderen Beispielen durchgeführt wurde. So aber haftet den 
mitgeteilten Höhenwerten ein Mangel an, der zweifellos auch vielen Angaben in 
der Literatur eigen ist und mancherlei irreguläre Abweichungen erklärt, die sich 
bei Vergleichen herausstellen. 

Will man sich trotz dieses Mangels der genannten Werte zur annäherungs- 
weisen Bestimmung der unteren Begrenzung des „Periglazial“-Gürtels bedienen, 
so wäre es naheliegend, hierfür den untersten Wert, nämlich den der aktiven Schutt- 
haldenbildung heranzuziehen, weil durch ihn ja in der Tat der ganze Raum um- 
grenzt wird, in dem alle verwandten Formen sich vereinigen. Dennoch empfiehlt 
sich dieses Vorgehen im Interesse weiträumiger exakter Vergleiche nicht, weil sich 
der Beginn der aktiven Schutthaldenbildung durch Beobachtung nicht so genau 
festlegen läßt, daß subjektives Ermessen soweit wie möglich ausgeschaltet 
bliebe. Günstiger sind unter diesem Gesichtspunkt die Strukturbodenuntergrenze, 
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auf deren klimamorphologische Bedeutung ich selbst einst aufmerksam machte 
(1933), und die Untergrenze des geschlossenen Vorkommens der Solifluktions- 
erscheinungen, die J. BUpEL (1937) stärker betonte. Von beiden klimamorpholo- 
gisch sonst gleich bedeutsamen Grenzen verdient die letzte für die Abgrenzung des 
„periglazialen“ Bereichs deshalb den Vorzug, weil sie diesen Bereich nicht so über- 
natürlich einengen würde wie die immer wesentlich höher gelegene Strukturboden- 
grenze. Die Wahl so getroffen, ergibt sich für das nach N und O exponierte Ge- 
hänge des Psiloriti-Massivs die Untergrenze zu 1800 m, d. h. in einem Niveau, das 
dem der rekonstruierbaren Waldgrenze entspricht, eher noch etwas darunter liegt. 
Da auch in anderen Hochgebirgen die durch die Solifluktionserscheinungen fest- 
gelegte Untergrenze gleichartige Beziehungen zur Waldgrenze aufweist (s. z. B. für 
die Alpen J. BüpeL 1937, H. Poser 1954; oder für Süditalien J. Büner 1951), 
kann aus den soeben aufgedeckten Verhältnissen für Kreta eine gute Kontrolle und 
Bestätigung für die gefundene Untergrenze abgeleitet werden. Das ist wesentlich, 
weil hier die Solifluktionserscheinungen ja nicht so gut ausgeprägt sind wie ander- 
wärts. 

Die klimatischen Verhältnisse längs der Untergrenze sind etwa 
folgendermaßen zu kennzeichnen. Die Niederschläge belaufen sich nach dem 
Klimaatlas von Griechenland (E. MorioLoPuLos & A. LivarTinos 1935) im Jahres- 
mittel auf ca. 1200 mm. Sie fallen vorwiegend in den Wintermonaten als Schnee, 
im Mittel an ungefähr 120 Niederschlagstagen. Bezogen auf die Niederschlags- 
periode, handelt es sich also um relativ reiche Niederschläge. Die mittleren Tem- 
peraturen, nur ableitbar mit Hilfe des monatlichen vertikalen Temperaturgra- 
dienten zwischen Iraklion und Anogia, haben die Werte der Tab. 2. An ihnen ist 


Tabelle2 
Temperatur in C°, abgeleitet 
I II III IV V VI VII VIII IX x Xs ell, EN ahr 
0,1 1,0 2,0 8,1 4132 16,9 17,4 GS) 13,2 10,0 6,5 0,8 8,5 


bemerkenswert, daß nur zwei Monate Mitteltemperaturen unter 0° haben, wie ja 
selbst auch die oben mitgeteilten Gipfeltemperaturen (Tab. 1) in nur vier Monaten 
relativ mäßig unter 0° zu liegen kommen. Diese Tatsache schließt natürlich die 
Bildung eines Dauerfrostbodens aus und bewirkt, daß dem Kalk die ihm eigene 
hohe Wasserdurchlässigkeit jahrein jahraus erhalten bleibt, was in weiterer Folge 
die periglazialmorphologische Auswirkung der hohen Niederschläge in bezug auf 
Solifluktion, Strukturbodenbildung usw. erheblich herabmindert, fast illusorisch 
macht. Die Temperaturreihen geben ferner den Hinweis, daß für die frostdyna- 
mischen Vorgänge, die zu den Erscheinungen der mechanischen Verwitterung, der 
Solifluktion und Strukturböden führen, nicht so sehr die jahreszeitlichen als viel- 
mehr die tageszeitlichen Temperaturschwankungen im Sinne des täglichen Frost- 
wechsels im Winter und Frühjahr den Motor abgeben. Die nur kleinen Struktur- 
formen und ihre nur sehr geringe Sortierungstiefe („tropischer“ Strukturbodentyp 
nach C. Trot 1944) weisen in dieselbe Richtung. Wenn im kretischen Hochgebirge 
nur ein sehr kümmerlicher „periglazialer“ Formenschatz festzustellen ist, so sind 
dafür neben dem gekennzeichneten Mangel an Feinerde und neben der hohen 
Wasserdurchlässigkeit des Gesteins auch die klimatischen Verhältnisse ganz maß- 
geblich verantwortlich zu machen. 
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Vergleicht man den für Kreta gefundenen Höhenwert der Untergrenze mit 
den Verhältnissen in den Alpen, wo z. B. im Zemmgrund der Zillertaler Alpen die 
Untergrenze in 1900—2000 m liegt (J. BUpEL 1937, S. 52; H. Poser 1954, S. 174), 
so erweist er sich als auffallend niedrig angesichts der viel südlicheren Lage Kretas. 
Die überraschende Differenz ist einstweilen nur schwer zu deuten. Möglicherweise 
liegt ihre Ursache darin, daß die Ausbreitung des „periglazialen“ Formenbereiches 
in den Alpen durch das hier von jeher dichter erhaltene Pflanzenkleid (Wald- 
bestand bis 1900—2000 m, geschlossene Mattenvegetation je nach Exposition 
2100—2400 m) stark behindert, am Psiloriti hingegen durch die von Natur aus 
gegebene und vom Menschen bis zu ausgedehnter Kahlheit des Bodens gesteigerte 
Vegetationsarmut erheblich begünstigt wird. Diese Deutung hat insofern viel 
Wahrscheinlichkeit für sich, als J. BUpEL (1951, S. 75) von Süditalien ein lehrreiches 
Beispiel schildert, wonach rezente Solifluktionsvorgänge auf 20—25° geböschten 
und entwaldeten Hängen noch maximal bis 400 m unter der Waldgrenze auftreten, 
während dort, wo nahe der heutigen Waldgrenze unversehrte Waldreste stehen, 
die Bodendecke frei von ähnlichen Denudationsbewegungen ist. 

Vergleicht man dagegen den Wert mit entsprechenden Angaben aus dem öst- 
lichen Mittelmeergebiet, gar solchen von annähernd gleicher geographischer Breite, 
so verliert er einen Teil des Überraschungsmomentes und fügt sich durchaus in das 
hier gültige Gesamtbild ein. So fand J. BUpEL (1951, S. 75) in Süditalien die Soli- 
fluktionserscheinungen — von Ausnahmen abgesehen — im allgemeinen bis zur 
Waldgrenze verbreitet, diese selbst bei rd. 2000 m, örtlich zwischen 1850 und 
2100 m; und für den Libanon bestimmte W. KLAER (1957) die Untergrenze zu 
1800 m, also zum gleichen Höhenbetrag, wie er für Kreta gefunden wurde. Wenn 
auch in diesen Gebieten die Untergrenze tiefer als in den Zentralalpen liegt, so 
mag das dieselben Ursachen haben, wie sie soeben für Kreta ausgesprochen wurden. 
Bemerkenswert ist noch, daß in allen diesen Gebieten des östlichen Mittelmeer- 
gebietes die Untergrenzen rd. 800— 1000 m tiefer liegen, als nach C. Trour’s Karte 
der Höhenlage der unteren Strukturbodengrenze (1947, Fig. 1) zu erwarten ge- 
wesen wäre. Dies mag noch einmal andeuten, daß in bezug auf die klimamorpho- 
logischen Höhengrenzen in diesem Gebiet auf besondere Umstände zu achten ist. 

Wie nach der Untergrenze eines „periglazialen“ Bereiches kann man auch nach 
dessen Obergrenze fragen, die gleichzeitig die Untergrenze des glazialen Be- 
reiches ist. Für Kreta kann jedoch diese Frage nicht an sich gestellt und beantwortet 
werden, weil der „periglaziale“ Bereich die ganze Gebirgsgipfelung einschließt, 
ohne vom glazialen Bereich abgelöst zu werden. Man kann nur fragen, in welcher 
Höhe etwa die Ablösung des einen durch den anderen Formenbereich erfolgen 
würde, wenn das Gebirge eine wesentlich größere Höhe hätte. Hierfür läßt sich 
eine ungefähre Vorstellung gewinnen auf dem Wege der vermutungsweisen Fest- 
legung der rezenten Schneegrenze über Kreta. Dabei kann man von dem 
Höhenwert der Untergrenze des ,Periglazial“-Bereichs (1800 m) ausgehen und 
sich die Erfahrung zunutze machen, daß im weiteren östlichen Mittelmeerbereich 
der Abstand zwischen dieser Untergrenze und der Schneegrenze 1200—1300 m 
beträgt. Die rezente Schneegrenze über Kreta wäre demnach in rd. 3000— 3100 m 
zu suchen. Das ist ein Schätzwert, der wiederum gut mit der Schneegrenzhöhe über- 
einstimmt, die W. KLAER durch Beobachtung am Libanon bestimmte (1957). In 
einem anderen Zusammenhang wird uns dieser Wert noch einmal von Nutzen sein. 
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2. Die Frage nach den pleistozänen „Periglazial“-Erscheinungen 


Für einige Lander des Mittelmeergebietes ist nachgewiesen worden, daß auch 
dort der ,Periglazial“-Bereich während des Pleistozäns erheblich weiter aus- 
gedehnt war als heute, seine Untergrenze also eine beträchtliche Senkung erfahren 
hatte. Hilfsmittel für solche Feststellungen waren in erster Linie Reste fossiler Soli- 
fluktionsdecken und ihre Verbreitung. In Südfrankreich und auch noch im nord- 
italienischen Küstengebiet wurden sie stellenweise noch bis zum Meeresniveau 
hinab angetroffen (Tricarr 1952; J. BUpEL 1953), auf Korsika hingegen bis zu 
>00 m (J. Büper 1953, W. KrLAEr 1956), was hier — unter Zugrundelegung der 
Studien KLAER’s — einer eiszeitlichen Depression der Untergrenze der Solifluk- 
tionszone von 1600 m entsprechen würde. In Süditalien scheinen nach den Angaben 
J. BUDEL’s (1951, 1953) fossile Solifluktionsreste nicht mehr unter 1000 m vorzu- 
kommen, wonach sich hier die Depression der Untergrenze auf 800—1000 m be- 
stimmen läßt. Die Zahlen zeigen in nordsüdlicher Richtung ein Ansteigen der eis- 
zeitlichen Untergrenze, zugleich eine Verminderung des Depressionsbetrages. 
Weitere einschlägige Arbeiten aus dem westlichen Mittelmeerbereich haben 
K. WicHEe (1953) und H. Menscuine (1953, 1955) für die Atlasländer und Mal- 
lorca vorgelegt. Es ist nicht beabsichtigt, alle diese und weitere einschlägige Ver- 
öffentlichungen hier kritisch zu vergleichen und neu zusammenzufassen. Der Hin- 
weis auf sie soll nur den kontrastierenden Hintergrund für die Feststellung ab- 
geben, daß gleich wertvolle Studien aus dem östlichen Mittelmeerbereich mit Aus- 
nahme der jüngst von W. KLAER (1957) im Libanon angestellten Beobachtungen 
noch völlig fehlen; eigene Beobachtungen, hier und da in den Gebirgen Süd- und 
Mittelgriechenlands aufgepickt, haben nur einen sporadischen Charakter, bezeu- 
gen aber doch auch für diese Gebiete die Möglichkeit bemerkenswert tiefen Vor- 
kommens von Resten alter Solifluktionsdecken, so beispielsweise am Hymmettos, 
belegt durch Regelungsmessungen, bis ins Niveau von 500 bis 600 m. 

Für Kreta ist nun aber die angeschnittene Frage viel schwieriger zu lösen. 
Wenn in allen soeben erwähnten Gebieten und Arbeiten in der Hauptsache mit fos- 
silen Solifluktionsdecken operiert werden konnte, so scheinen diese auf Kreta nach 
meinen Eindrücken praktisch ganz zu fehlen. Zumindest habe ich in den Gebirgen, 
in welchen ich sehr bewußt auf diese Dinge achtete — Psiloriti, Jukta und Lassithi 
— bis heran an die Untergrenze des rezenten „periglazialen“ Bereichs keine Schutt- 
decken oder Schuttdeckenreste gefunden, für die sich mit Sicherheit der Nachweis 
vorzeitlicher Entstehung und solifluidaler Umlagerung erbringen ließe. Am ersten 
könnte man diese noch für gelegentlich in Felsnischen, Felshangknicken und brei- 
teren Gesteinsspalten anzutreffende Schuttfüllungen annehmen, die aus graugelbem 
Feinmaterial und eingelagerten scharfkantigen Gesteinsbrocken bestehen und mit- 
unter auch fast brecciösen Charakter haben. Was sich sonst aber auf den über- 
wiegend nackten Kalkgesteinsflächen da und dort in durchaus kleinräumigen 
Arealen als geschlossene oder lückenhafte Bodendecke ausbreitet, stellt jene jüngeren 
Bodenbildungen dar, die als Rendzinen, in situ gebildete oder umgelagerte Rot- 
erden einschließlich Terra rossa anzusprechen sind und als solche von Nevros & 
ZvoryKIN (1939) genauer untersucht wurden. Daß einige von ihnen das Umwand- 
lungsprodukt eines vorher mehr mechanisch aufbereiteten Materials sein könnten, 
läßt sich annehmen, aber auf Grund nur augenscheinlicher Beobachtung kaum 
beweisen. Solifluidales Gefüge im Sinne einer bevorzugten hangabwärtigen Ein- 
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regelung der Längsachsen der eingeschlossenen Steine haben sie jedenfalls nicht. 
Das gilt auch, wie gesagt, von der typischen Terra rossa kräftig roter Färbung. Die 
Tatsache, daß diese heute fast überall in Abtragung begriffen ist, könnte zwar den 
Gedanken erwecken, daß sie einen vorzeitlichen Boden darstelle, der in der Gegen- 
wart der Zerstörung unterliegt. Der Prozeß der flächenhaften Abtragung, der an ihr 
nagt, ist aber erst durch die Entwaldung der Gebirge seitens des Menschen aus- 
gelöst und schließt nicht ihre Fortbildung aus. Für ihren rezenten Charakter 
zumindest im Sinne der Fortbildung spricht auch die Beschränkung und Verbrei- 
tung ihres Vorkommens auf eine Zone, die von den mittleren Gebirgslagen etwa 
um 1000m bis zum Meeresspiegel reicht. Gleiche Sprache sprechen auch einige 
Bodenanalysen von Nevros & ZvoryKIN (1939), die in reihenhafter Anordnung 
auf der Nordabdachung des Psiloriti bis hinein in dessen Gipfelregion durchgeführt 
wurden und für die Kalkböden verschiedener Höhenlage neben einer grundsätz- 
lichen Verwandtschaft eine ganz dem höhenwärtigen Klimawandel parallel gehende 
Veränderung anzeigen. Nach all dem ist also der Nachweis einer kaltzeitlichen 
Solifluktionszone auf Kreta besonders erschwert. 

Dennoch möchte ich glauben, daß gewisse andere Erscheinungen auch für eine 
kaltzeitlich größere Ausdehnung des kaltklimatisch bedingten Formenbereiches, 
insbesondere auch für eine stärkere kaltzeitliche Schuttproduktion und Schutt- 
abfuhr sprechen. Das eine ist eine meist nur dünn entwickelte steinpanzer- 
artige Überkleidung des anstehenden Kalkgesteins, die sich durch Scharf- 
kantigkeit und Splittrigkeit ihrer Schuttbrocken deutlich von anderen, mehr aus der 
chemischen Zersetzung von Kalkgesteinen resultierenden Schuttbildungen abhebt. 
Auf dem Wege von Anogia (800 m) zum Nida-Polje (1350 m) kann man oft über 
solche Steinpanzer hinweg wandern. In den Höhenlagen ab 1200 m, wo sich bereits 
größere Schneemassen den Winter über halten, fallen sie dadurch besonders auf, 
daß sie hier vielfach pflasterbodenartig geglättet sind. Wie im Psiloriti-Gebirge 
sind die gleichen Bildungen auch in der gebirgigen Umrahmung des Lassithi-Polje 
anzutreffen. In Höhenbereichen unter 700— 800 m bin ich nicht auf sie aufmerksam 
geworden; wahrscheinlich fehlen sie dort. Ohne für die Deutung dieser stein- 
panzerartigen Erscheinungen einen exakten Beweis antreten zu können, möchte 
ich es aber doch für das wahrscheinlichste halten, daß sie das Residuum einer alten 
und zwar kaltzeitlichen Bodenbildung darstellen, die nachträglich durch Ab- und 
Ausspülung ihrer Feinerde beraubt wurde. 

Wichtiger und auch sprechender scheint mir eine zweite Erscheinung zu sein, 
nämlich gelbliche Akkumulationsmassen, die mitunter in unerwarteter 
Mächtigkeit größere Poljen oder sonstige Hohlformen füllen und in Farbe und 
Konsistenz bemerkenswerte Übereinstimmung mit jenen oben beschriebenen rezen- 
ten Bodenbildungen der heutigen „Periglazial“-Region aufweisen. Zuerst möge ein 
Beispiel zur Darstellung kommen, das zusammen mit Dr. A. BEUERMANN studiert 
wurde. Es betrifft die Lassithi-Ebene und gibt auch gleich die Möglichkeit richtiger 
Datierung. Diese Hochebene ist ein etwa 800 m hoch gelegener rundlicher Poljen- 
boden von rund 8 km Durchmesser. Er ist ringförmig von einem Kalkgebirge ein- 
gefaßt, daß im W, N und O bis 1000—1200 m Höhe aufsteigt und im S zum fast 
doppelt so hohen Ori-Dikti überleitet. Der Boden ist völlig eben und wird durch 
eine Bewässerungskultur genutzt, die ihr Wasser zahllosen über die Ebene verstreu- 
ten Brunnen entnimmt. Gelegentlich unseres Besuches waren etliche dieser 2,5—3 m 
weit geöffneten Brunnen neu ausgeschachtet und gaben daher guten Einblick in die 
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das Polje füllende Akkumulationsmasse. Bei etwa 16m Brunnentiefe war diese 
Masse noch nicht bis zur Felsunterlage durchteuft und zeigte von oben nach unten 
folgenden Aufbau: 0,3—0,5 m offenbar durch Kultureinfluß entschichteten und 
auch in seinen sonstigen Eigenschaften veränderten Kalkschotter; dann bis 15 m 
Tiefe ein Schwemmschuttmaterial von gleichbleibender gelblicher Farbe, reich an 
Feinerde mit wechselweise mal stärkeren, mal schwächeren eingeschalteten Bändern 
mehr kantiger als gerundeter Kalkschotter und -kiesel; und als Abschluß bis in 
unbekannte Tiefe eine scheinbar nachgebleichte, mehr rosafarbene Roterde von 
backiger, lehmiger bis toniger Beschaffenheit mit einer reichlichen Beimengung von 
Kalkschutt. 

Für die Ausdeutung des Profils ist die Feststellung wesentlich, daß das Polje 
von außen keinen Zufluß hat, daß also alles Akkumulationsmaterial, rotes wie 
gelbes, nur aus dem steilen und einheitlich aus Kalk aufgebauten Gehängen der 
gebirgigen Umrahmung stammen kann. Das besagt zugleich, daß über dieses 
Gehänge nach Auskunft des Profils einmal eine Zeit der Roterdebildung und danach 
eine Zeit der „Gelberde“-Bildung ging. Über die genaue Altersstellung der hier vor 
allem interessierenden „Gelberde“ sagt das Profil selbst nichts mehr aus. Hierüber 
geben indes die heutigen Verhältnisse in ihrem Herkunftsbereich, dem Kalkgehänge, 
Aufschluß und zwar dadurch, daß sich hier heute keine Spur von „Gelberde“ mehr 
findet, sondern sich als neues, der Gegenwart angehörig, allein der Prozeß einer 
rezenten Terra-rossa-Bildung abspielt. Terra rossa von kräftigem Farbton ist hier 
bis in Höhen von 1000—1100 m verbreitet. Nevros & Zvorykın haben auch von 
ihr Analysen geliefert. Sie liegt in situ auf den Gehängesimsen und, umlagert, vor- 
nehmlich in flachen Hangmulden. An solchen Stellen greift sie am Hangfuß rand- 
lich ein kleines Stück auf den Poljenboden über und überlagert dort die gelblichen 
Akkumulationsmassen. Am Ausgang kleiner Gehängetälchen ist gleiches zu beob- 
achten. Die aus ihnen herausführende Abspülung baut zur Zeit gegen den Poljen- 
boden kleine, einstweilen noch ganz flache Schuttfächer vor, die ausschließlich 
umgelagerte Terra rossa enthalten. So ergibt sich für die gelbe Akkumulations- 
masse eine ganz klare Altersstellung: Als Vorzeitbildung vor der rezenten Terra 
rossa stehend, gehört sie ins Pleistozän. 

Ähnliche Situationen der zumindest randlichen Überlagerung eines gelblichen 
Akkumulationskörpers durch umgelagerte Roterde sind in den Kalklandschaften 
recht häufig, eigentlich die Regel. Die Aufschlußverhältnisse sind freilich nirgends 
wieder so gut wie auf der Lassithi-Ebene; aber an jeder Stelle ergibt sich dennoch 
dieselbe und gleich einwandfreie Datierung. 

Bezüglich der Entstehung der Akkumulationskörper läßt sich aus den Auf- 
schlüssen nur folgern, daß sie entsprechend ihrer Mächtigkeit über augenscheinlich 
längere Zeit durch Einschwemmung entstanden. Die Einordnung dieses Vorganges 
in die letzte Kaltzeit des Pleistozäns kann man indes an Hand der meisten Auf- 
schlüsse nur vermutungsweise vornehmen. Die tiefere Berechtigung dazu liefert 
aber ein neuer Sachverhalt, nämlich die eingangs erwähnte Übereinstimmung dieser 
vorzeitlichen Bildungen mit heutigen Erscheinungen und Vorgängen in der Gipfel- 
region des Psiloriti. Auf der Nordabdachung dieses Gebirges läßt sich sogar der 
kontinuierliche Übergang von den Jetztzeitbildungen im „periglazialen“ Bereich 
zu den Vorzeitbildungen der mittleren und tieferen Gebirgslagen beobachten. In 
der Gipfelzone befindet sich alles in statu nascendi: Junge und jüngste Erosions- 
dolinen, teils vereinzelt, teils zu Kleinpoljen vereinigt, teils völlig frei von Schutt, 
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teils aber im Zustand beginnender oder auch schon fortgeschrittener Auffüllung 
des Bodens mit einem eingeschwemmten Akkumulationsmaterial, das sich nach 
Farbe und Zusammensetzung nicht von den entsprechenden vorzeitlichen Akku- 
mulationsmassen unterscheidet und hier aus jener rezenten Bodenbildung der 
„Periglazial“-Zone herrührt, von der bereits in anderem Zusammenhang die Rede 
war (s.S.120). An diesen „Periglazial“-Bereich, in dem gleichwohl Dolinenbildung 
wie Einschüttung aktiv im Gange sind, schließt sich tiefenwärts ein Bereich an, in 
dem alle Dolinen und Poljen einen mehr oder minder hohen Grad der Bodenauf- 
füllung mit ausschließlich graugelbem Material zeigen, dazugehörig auch das große 
Nida-Polje. Der völlige Mangel an Schutt und Feinerde an den Hängen gibt aber 
den Hinweis, daß hier die Schuttanhäufung in den Karsthohlformen schon vorzeit- 
lich sein muß. Weiter tiefenwärts wird das eindeutig, indem sich nunmehr anfangs 
nur randlich, bald jedoch in flächenhaftem Schleier eingespülte Terra rossa über die 
gelbliche Akkumulationsmasse legt. Die Grenze zwischen diesen Bereichen, d. h. 
jenem, in dem nur gelbliches Akkumulationsmaterial die Oberfläche der Poljen- 
böden bildet, und jenem anderen, in dem auch Terra rossa schon im Spiel ist, liegt 
wie bei der Lassithi-Ebene in etwa 1000—1100 m und stellt die äußerste Ober- 
grenze der rezenten Terra-rossa-Bildung im Sinne der Terra rossa von leuchtender 
kräftig roter Farbe dar. | 

Die Abfolge der soeben geschilderten Erscheinungen spricht so sehr für sich, 
daß sie keiner weiteren Interpretation bedarf. Sie lehrt, daß die vorzeitlichen Vor- 
gänge der Produktion, Verfrachtung und Ablagerung des gelblichen Schuttes sich 
ebenso unter einem kalten Klima abgespielt haben müssen wie die analogen jetzt- 
zeitlichen Vorgänge in der Gipfelregion; und sie lehrt weiter, daß der Bereich 
kaltklimatisch-morphologischer Prozesse in der letzten Kaltzeit auch auf Kreta sehr 
viel ausgedehnter war als heute. Seine damalige Untergrenze kann jedoch nicht 
durch die tiefsten Vorkommen der gelblichen Akkumulationsmassen bestimmt 
werden, da diese zumindest in den Tälern auch über den Bereich ihrer Produktion 
hinaus transportiert sein können. Beschränkt man aber die Betrachtung auf die 
abgeschlossenen und angefüllten Karsthohlformen, dann kann die Untergrenze 
unter Hinweis auf das Lassithi-Polje mit etwa 800—900 m angegeben werden. 
Dieser Wert würde den Hinweis auf eine kaltzeitliche Depression der Untergrenze 
von rund 900—1000 m bedeuten, wie sie von gleicher Größenordnung nach den 
Angaben von J. BüDEL (1951) auch für Süditalien anzunehmen ist. Ungewiß bleibt 
aber, ob mit dieser Depression neben der verstärkten Schuttproduktion und Schutt- 
abschwemmung auch die Prozesse der Solifluktion, Kryoturbation usw. eine ver- 
stärkte flächenhafte Ausdehnung hatten. Hierüber müssen spätere Beobachtungen 
noch die Entscheidung bringen. 


3. Das Problem der eiszeitlichen Gebirgsvergletscherung 


Eine weitere wichtige Frage, die sich angesichts der großen Höhe der kretischen 
Gebirge aufdrängt und hier insbesondere am Psiloriti überprüft werden soll, ist 
die nach der eiszeitlichen Vergletscherung. An Hand der einschlägigen Literatur 
über die eiszeitliche Gebirgsvergletscherung im festländischen Rahmen des östlichen 
Mittelmeeres entwickelt sich aus dieser für Kreta gestellten Frage, noch ehe man 
die Insel erreicht hat, bejahende Vermutung und Selbstverständlichkeit. Für die 
Gebirge Südgriechenlands liegen die Untersuchungen von ©. MauLL (1921) und 


Klimamorphologische Probleme auf Kreta 129 


von G. MistarDis (1937) vor, die R. v. KLEBELSBERG (1949) überblicksmäßig 
zusammenfafite. Sie lieferten für verschiedene Stellen den Nachweis eiszeitlicher 
Kare und Moränen und erlaubten die Bestimmung der (würm-)eiszeitlichen 
Schneegrenze zu 2100m Höhe für die nördliche Peloponnes (Olonos-Chelmos- 
Ziria) und zu 2000 m für den südlichen Taygetos (bei 36° 55’ N). Für eine ganze 
Reihe von Gebirgen des westlichen Kleinasiens hat H. Louts (1944) die eiszeitliche 
Vergletscherung nachgewiesen oder auch ältere Hinweise bestätigt und die zuge- 
hörigen Schneegrenzen im hier interessierenden küstennäheren Teil zu 2200— 
2400 m bestimmt. In einigen der Gebirge wurden sogar noch geringere Schnee- 
grenzhöhen gefunden, so von X. PLANHOL (1953) am Sandras Dag 2050—2100 m 
und von H. Onpe (1952) am Ak Dag 1800—2000 m. Alle diese Werte liegen weit 
unter den Gipfelhöhen Kretas, und es erscheint daher durchaus folgerichtig und 
plausibel, wenn die Karte der eiszeitlichen Schneegrenzen im östlichen Mittelmeer- 
gebiet und Vorderasien von H. Louis (1944, Abb. 26) für Kreta eine Vergletsche- 
rung mit einer Schneegrenze in 2300 m anzeigt. Nahrung findet diese Vermutung 
noch durch die Angaben, daß in hoch liegenden Hangnischen auf der Nordseite 
des Psilorit' und der Madara-Berge in der Gegenwart Schnee besonders lange in 
den Sommer hinein halte, manchmal sogar übersommere. Gleiche, die Vermutung 
stärkende Wirkung haben gewisse Fernbeobachtungen, die man beispielsweise 
machen kann, wenn man im Süden der Insel auf dem kleinen Plateau von 
Phaistos steht und den Blick auf die Südwand des Psiloriti richtet. Dort treten in 
großer Höhe aus der Gebirgswand Täler heraus, deren Boden sozusagen in die 
Luft ausstreicht. Sie sind weit und U-förmig und erscheinen — nach der Fernbeob- 
achtung — als mit Querwällen aus Schutt oder Fels ausgestattet. Weder Dr. A. 
BEUERMANN, der die gleichen Beobachtungen machte, noch ich selbst konnten uns 
des Eindrucks erwehren, es mit möglicherweise echten Glazialformen zu tun zu 
haben. Neben all dem lassen auch die Höhenlinienkarten größeren Maßstabes 
(1 : 100 000, 1:50000) gerade für das Massiv des Psiloriti die Möglichkeit zu, 
eine Reihe von gut geschlossenen Gehängenischen zumindest vermutungsweise als 
Kare zu deuten. So kommen viele Momente der weiträumigen Schneegrenzkombi- 
nation, des Höhenvergleichs, der Fernbeobachtung und des Kartenstudiums 
zusammen, die auf ehemalige Vergletscherung hinzuweisen scheinen. 

Allen diesen Erwägungen trotzt aber das Ergebnis der Nahbeobachtung in 
der Gipfelregion. Die weiten Talformen entpuppen sich als primär fluviatil ange- 
legte Vorzeitformen, nachträglich durch die Bildung von Dolinen völlig umge- 
modelt und verbreitert, oder auch als nur talartige Hohlformen, entstanden durch 
eine dichte Aufreihung von Dolinen. Die Querriegel in ihnen erweisen sich als die 
erhabenen Felsteile zwischen benachbarten Dolinen, die vermeintlichen Kare eben- 
falls als Dolinen, trichterförmig in das Gehänge eingetieft. Nirgends fördert die 
Beobachtung echte, glazial bedingte oder auch nur glazial überarbeitete Hohlformen 
zutage. Selbst einige Formenelemente, die auf den ersten Blick glazialverdächtig 
sein könnten, erweisen sich bei näherer Betrachtung von anderer Entstehung. Da 
sind z. B. am Boden einiger Dolinen kleine rundbucklige und glatte Felspartien, 
an die sich die Vermutung glazialer Bildung klammern möchte; sie verlieren aber 
gänzlich ihre Aussagekraft, nachdem völlig gleiche Erscheinungen auch in viel, viel 
tieferen Lagen der Karstlandschaft anzutreffen sind. Da sind ferner, verbunden 
mit ausgesprochener Schuttarmut, die auffallend weichen und rundlichen Formen 
des Gipfelplateaus, auffallend, weil sie gar nicht zur landläufigen Vorstellung von 
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einem Hochgebirge passen wollen. Bei einiger Phantasie könnten sie den Gedanken 
an eine frühere Gipfelvergletscherung erwecken, doch fehlt es an korrelaten Ab- 
lagerungsformen an den Hängen; und beides, die Schuttarmut und die Weichheit 
der Formen, wird leichter verständlich aus der flächenhaften und applanierenden 
Wirkung der vor- und jetztzeitlichen Solifluktion, die Weichheit der Formen noch 
zusätzlich durch die oberflächliche Kalkablaugung durch das Schmelzwasser des 
reichlich fallenden Schnees. Zu all dem hinzukommend, fehlt es auch an Gletscher- 
schliff, an Gletscherschrammen, an glazial bearbeiteten Geschieben. Nichts deutet 
also zwingend auf eine einstige Vergletscherung hin. Es ist interessant, daß zu einem 
solch negativen Befund auch schon der in seiner Zeit bereits glänzend beobachtende 
und deutende V. RAULIN gelangte. Auf Grund einer Besteigung des Psiloriti im 
Jahre 1845 konnte er in seinem heute noch bedeutsamen Kreta-Werk die bezeich- 
nenden Worte schreiben: „Je n’ai vu nulle part, dans les hautes montagnes, de 
traces de roches moutonnées, polies ou striées, que l’on pourrait attribuer à 
d’anciens glaciers; les roches calcaires présentent partout ces érosions par dissolu- 
tion qui sont désignées, en Savoie, sous le nom de lapias“ (1869, S. 461). 

Von weiterem Interesse ist, daß das Resultat dieser Untersuchungen nicht 
isoliert dasteht; es reiht sich vielmehr dem gleich negativen, bisher jedoch nicht 
ausreichend gewürdigten Befund an, den schon vor Jahren N. CREUTZBURG (1928) _ 
in wenigen, aber eindeutigen Zeilen fiir die Madara-Berge mitteilte. Nach dem 
Gleichklang dieser aus den beiden höchsten Gebirgen Kretas stammenden For- 
schungsergebnisse diirfen wir nunmehr die bestimmte und generelle Aussage 
machen, daß Kreta im Pleistozän keinerlei Vergletscherung erfuhr. 

Dieser negative Befund bedeutet jedoch nicht Lösung der ganzen Frage, 
sondern die Stellung eines neuen Problems; denn nach allen Regeln der Kunst hätte 
auch Kreta nach seiner Lage, seiner Höhe und auch ausreichenden Ausdehnung 
seiner Gipfelregionen und im Hinblick auf die relativ tiefe eiszeitliche Vergletsche- 
rung in den benachbarten festländischen Gebirgen eine Lokalvergletscherung haben 
müssen. Die von H. Louis für Kreta angegebene eiszeitliche Schneegrenzhöhe von 
2300 m (1944, Abb. 26) ist auf dem Hintergrund dieser Beziehungen theoretisch 
zweifellos richtig. Fast der gleiche Wert ergibt sich auch, wenn man von der oben 
mutmaßlich bestimmten rezenten Schneegrenzhöhe (3000—3100 m) den für das 
östliche Mittelmeergebiet geltenden Erfahrungsbetrag der eiszeitlichen Schnee- 
grenzdepression von 800—1000 m in Abzug bringt. So nötigt sich als neues 
Problem die Frage nach den Ursachen auf, die Kreta eine eiszeitliche Vergletsche- 
rung vorenthielten. 

Die Antwort auf diese Frage kann nicht mehr durch Beobachtung erbracht 
werden; man kann sie einstweilen nur durch Vermutungen anbahnen. Zum einen 
läßt sich die Annahme treffen, daß die beiden kretischen Hochgebirge, um die es 
sich hier handelt, in der Eiszeit noch nicht die heutige Gipfelhöhe gehabt hätten, 
sondern erst in postglazialer Zeit über das Niveau der eiszeitlichen Schneegrenze 
hinaus gehoben worden seien. Diese Annahme würde das Postulat einer Hebung 
von mindestens 200 m einschließen, nämlich den Differenzbetrag zwischen heutiger 
Gipfelhöhe und eiszeitlicher Schneegrenze. Anzeichen für sehr junge tektonische 
Veränderungen, die die Annahme stützen könnten, sind durchaus zahlreich und 
in der Literatur auch mehrfach erwähnt (z. B. N. CREUTZBURG 1928, K. Nevros & 
I. Zvorykın 1939, A. Wurm 1954), aber noch nicht systematisch untersucht. Von 
allen geben den deutlichsten Hinweis auf Hebung die vornehmlich an der Nord- 
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küste z. T. prächtig erhaltenen marinen Abrasionsterrassen. Aber auch sie sind im 
einzelnen noch nicht untersucht und eingemessen. So fehlt es noch durchaus an 
Unterlagen, die Annahme einer postglazialen Hebung von mindestens 200 m 
wirklich unter Beweis zu stellen. 

__ Eine andere Möglichkeit, die eiszeitliche Nichtvergletscherung Kretas erklär- 
lich zu machen, kann nur noch in der Annahme von eiszeitlichen Klimaverhält- 
nissen liegen, die über Kreta — auch bei gleicher Höhe seiner Gebirge wie heute — 
keine Vergletscherung zustande kommen ließen. Die Annahme solcher Klimaver- 
hältnisse mag angesichts der deutlichen Glazialspuren in den südlichen Gebirgen 
der Peloponnes, die doch nur um 2° nördlicher liegen, auf den ersten Blick hin 
absurd erscheinen; sie gewinnt aber an Berechtigung, wenn man das Augenmerk 


Abb. 6. Vor- und jetztzeitliche Talformen im Kairotos-Tal nahe Knosses 


vergleichend auf die Gebirge Siziliens oder besser noch auf den mit Kreta auf 
gleicher Breite liegenden nördlichen Libanon richtet, wo sich trotz größerer Höhe 
(3088 m) ebenfalls keine oder allenfalls nur ganz unsichere Glazialspuren nach- 
weisen ließen (vgl. R. v. KLEBELSBERG 1949, S. 730 u. 787). Unter diesen Um- 
ständen erhält die klimatische Begründung der Nichtvergletscherung Kretas viel- 
leicht sogar Vorrang vor der tektonischen Deutung; denn eher läßt sich für die 
genannten Gebiete ein gleichartiges eiszeitliches Klima annehmen als der gleiche 
Vorgang postglazialer Hebung. Die Aufgabe näherer Aussagen über das eiszeitliche 
Klima sei jedoch einem späteren Abschnitt vorbehalten (s. S. 138 f.). 


4. Fragen der vor- und jetztzeitlichen Talbildung 


Ganz bewußt wurden aus den bisherigen Betrachtungen die Täler ausgelassen. 
Sie lenken zwar im Endeffekt auf verwandte klimamorphologische Probleme, 
lösen aber mancherlei Nebenfragen aus und sind deshalb besser gesondert zu 


behandeln. 
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Bereits in der Nähe Iraklions läßt sich an den von Süden aus dem Tertiär- 
Hügelland kommenden Tälern ein Wesenszug erkennen, der allen größeren Tal- 
zügen Kretas eigentümlich ist und in einem von Gestein und Höhenlage unab- 
hängigen Stockwerkbau des Reliefs, einer Ineinanderschachtelung zweier Tal- 
generationen besteht (Abb. 6). Schon N. CREUTZBURG (1928) hat auf diesen Sach- 
verhalt, der das Kernproblem der Talmorphologie einschließt, aufmerksam ge- 
macht und betont, daß man überall auf die gleiche Aufeinanderfolge der Formen- 
gruppen treffe: unten Zerschluchtung oder intensive Zertalung vom Meere bzw. 
von der Flußregion her, — oben Flachformen. Junge rückschreitende Erosion — so 
lehrt das Bild — ist am Werke, ein einwandfrei vorzeitliches Talsystem größerer 
Breite und höherer Talbodenlage aufzuzehren und durch ein neues System von 
Tälern und Schluchten zu ersetzen. 


Abb. 7. Muldenförmiger Talschluß eines der Vorzeittäler in den Tertiär-Ablagerungen, hier auf 
dem Plateau von Phaistos. Die Schichtstufe darüber befindet sich ebenfalls im Zustand einer 
Vorzeitform 


Der so geartete Aufbau der Formensysteme legt mehrere Fragen vor, insonder- 
heit die nach Art, Alter und Entstehung der Alt- und Jungformen und die nach 
den Ursachen der Wiederbelebung der Erosion. Mit ihrer Erörterung kann 
wiederum ein lokaler Beitrag zu einer allgemeinen Problematik beigesteuert 
werden, indem die gleichen Formenverhältnisse auch in anderen Ländern der 
Mittelmeerregion verbreitet sind und bis in jüngste Zeit diskutiert wurden (z. B. 
A. PHiciPrsoN 1914, J. BUpEL 1951, 1953). 

Wichtigster Ankniipfungspunkt der nach den Ursachen forschenden Frage ist 
der ungemein große Gegensatz der Formen beider Systeme. Das System der Alt- 
formen liegt tot und erstarrt da. Seine Talformen sind mehr gestreckt als gewunden 
und talauf, talab von auffallender Breite. Die Querpofile zeichnen weich ge- 
schwungene Linien nach, einen flachmuldenförmigen Talgrund und sanftkonvexe, 
selten auch steilkonvexe Hänge. Weit und muldenförmig sind auch alle Talschlüsse 
(Abb. 7). Die kleinen zum System gehörenden Gehängetälchen wiederholen im 
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kleinen trotz größerer Steilheit ihres Gefälles alle prinzipiellen Eigenschaften der 
Haupttäler. Ganz im Gegensatz zu diesen lichten, weichen und rundlichen Gebilden 
ist der Ausdruck aller Jungformen durch Schärfe, Härte und Strenge der Linien- 
führung gekennzeichnet, dazu durch lebendigen Ablauf der abtragenden und 
formenbildenden Prozesse. Auf vielen Hängen namentlich des Tertiär-Hügellandes 
sind scharf profilierte und engständige Runsen entstanden. Tiefe Kerbschluchten 
und Kerbfurchen sind an den Steilhängen aller möglichen Gesteinsarten gebildet 
(Abb. 8). Den Tertiärablagerungen haben sie mitunter — wie beispielsweise west- 
lich des Jukta — förmlich den Ausdruck der badlands aufgeprägt; und im Kalk- 
gestein folgen sie mit Vorzug den alten Gehängetälchen, wobei sich die Steilhänge 
des jungen mit den weicheren und flacheren Hängen des alten Formenelementes 


Abb. 8. Blick vom Plateau von Phaistos nach N gegen die Südwand des Psiloriti. Die höchste 
Erhebung im Bilde, der Mawri, ist 1981 m. Links und rechts davon alte Talstümpfe. Im Vorder- 
und Mittelgrund von rezenter Erosion zerrunste und zertalte Tertiär-Ablagerungen 


kantig verschneiden. Hier und da enden sie oft mit einem mehrere Meter hohen 
Kerbensprung. Wo die junge Erosion bei flacherem Gefälle die alten Talgründe 
annagte, hat sie scharf eingeschnittene steilhängige Kastentäler geschaffen, die sich 
erst in den breiteren Unterläufen der Tiefländer zu weiten, scheinbar uferlosen 
und doch klar begrenzten Schotterfluren der Torrentenbetten abwandeln. Massen- 
versetzungen, Schutt- und Felsschlipfe besonders wieder im Bereich der tertiären 
Ablagerungen, sind die ganz häufigen Begleiterscheinungen aller jungen Erosions- 
vorgänge. 

So stoßen hier, wie die gedrängte Formenübersicht zeigt, in der Durchdringung 
der beiden Formensysteme zwei gänzlich verschiedene Stile aufeinander, die nur 
verstanden werden können durch einen entsprechenden und auch entsprechend 
großen Unterschied der formengebenden Kräfte und Vorgänge. So weit es die 
rezenten Formen betrifft, so stehen diese bis in alle Einzelheiten hinein in voller 
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Harmonie zum heutigen Klima. Viele von ihnen, wie die Runsen, die Kerb- 
schluchten, die Kastentäler und weiten Schotterfluren kommen von prinzipieller 
Gleichartigkeit — wenn z. T. auch unter ganz anderen Milieuverhältnissen und 
anderen weiteren morphologischen Begleiterscheinungen — auch in anderen Klima- 
regionen vor, so in den Polarregionen und in manchen semiariden Gebieten (vergl. 
H. Mortensen 1930, H. Poser 1932, 1936). Was die Verwandtschaft des fluvia- 
tilen Formenschatzes in so ungleichen Gebieten begriindet, kann nur das Gemein- 
same in ihren sonst gänzlich verschiedenen Klimaten sein; und dieses Gemeinsame 
ist der auf kurze Zeit beschränkte, streng periodische Anfall großer und rasch 
ablaufender Wassermassen. Er ist so betont, daß man mit einiger Pointierung von 
periodischen Katastrophen sprechen könnte. Seine eine Wirkung ist als Folge des 
raschen Wasserablaufs die fehlende oder mangelhafte Grundwasserbildung, seine 
andere Wirkung eine energische stoßweise Erosion, als Kerbschluchterosion an den 
steileren Hängen, als Kastentalerosion im Sinne der Kombination und Gleichzeitig- 
keit von Tiefen- und Seitenerosion in ganzer Bettbreite in den weniger abschüssigen 
Talgründen. Was im einen Fall, den Polarregionen, die Frühjahrsschmelzwässer 
verursachen, verursachen auf Kreta die fast ganz auf wenige Wintermonate 
konzentrierten, relativ großen Niederschlagsmengen. Die morphologischen Unter- 
schiede zwischen dem einen und anderen Vergleichsgebiet liegen lediglich bei den 
Vorgängen und Formen der Boden- und Massenversetzung und sind im positiven 
oder negativen Sinne thermisch bedingt, liegen bei der Solifluktion und den durch 
Dauerfrostboden verhinderten Berg- und Großmassenrutschungen im einen Bereich 
und bei den durch Lateralerosion ausgelösten und durch Bodenfrost nicht beein- 
trächtigten enorm häufigen Massenschlipfen andererseits. Solange Kreta sein so 
akzentuiertes Klima hat, solange liegt auch schon in seiner Landschaft die Tendenz 
zur Schöpfung des diesem Klima gemäßen charakteristischen Formenschatzes. Der 
„Hiatus“ in der gesamten Formenentwicklung der kretischen Landschaft liegt also 
mit Bezug auf den rezenten Formenschatz beim Beginn des heutigen Klimas. Sein 
Anfang ist der Anfang eines neuen Kapitels in der Landschaftsgeschichte. 

Eine durchaus andere Ansicht hatte A. PHILIPPSON (s. z. B. 1914, S. 141) ver- 
treten, wenn er den rezenten Formenschatz des Mittelmeergebietes in erster Linie 
in einen kausalen Zusammenhang mit der vom Menschen verursachten und meist 
schon im Altertum weit vorangetriebenen oder abgeschlossenen Waldvernichtung 
brachte, ohne natürlich den klimatischen Einfluß an sich in Frage zu stellen. Aber 
solche Auffassung, die in etwas abgewandelter Form auch bei J. BUDEL (1951, 
1953) wiederkehrt, paßt nicht recht auf die Verhältnisse Kretas. Ohne Zweifel hat 
auch hier die Entwaldung eine katastrophale Steigerung und eine Verstärkung der 
Formenbildung zur Folge gehabt, oft genug und auch weitflächig mit der Zerstö- 
rung alter Kultureinrichtungen verbunden. Aber abgesehen davon, daß wir uns 
für Kreta noch kein voll befriedigendes Bild von der Dichte und dem Grad der 
bodenschützenden Wirkung des einstigen natürlichen Pflanzenkleides machen 
können, ist auch der Entwaldungsprozeß auf Kreta trotz der hier besonders früh 
entwickelten Palast- und Stadtkultur offenbar viel langsamer vor sich gegangen, 
als in anderen Teilen des Mittelmeergebietes. Bekannt ist jedenfalls, daß der Wald 
noch bis ins Mittelalter hinein Bauholz, Werkholz, Brennholz und Exportgut 
lieferte, und daß ganze Waldstriche sogar erst in türkischer Zeit durch rücksichts- 
lose Nutz- und Brennholzgewinnung der Vernichtung anheim fielen (G. ZiEGLER). 
Selbst für die letzten Jahrhunderte vermitteln ältere Reisedarstellungen den Ein- 
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druck, daß es zumindest in manchen Gebieten, die heute völlig kahl sind, damals 
noch einen Baumbestand gab. Alte Meilerstellen, auf die man hier und da stößt, 
runden das Bild ab. So ist hier auf Kreta wenig Aussicht dafür gegeben, die Bil- 
dung des rezenten Formenschatzes in einen engen Zusammenhang mit der Wald- 
zerstörung zu bringen. Auch die Beobachtung schließt das aus, daß bei Knossos, 
das größtenteils auf dem alten Talboden des Kairotos-Tales liegt, Teile der 
minoischen Stadt bis in das Gehänge der rezenten Taleintiefung vorgebaut wurden 
(vgl. KiRSTEN-KRAIKER 1956, Abb. 74). Von der Mündung bis zu dieser Stelle 
sind es 6km Entfernung, um die die junge, rückwärtsausgreifende Taleintiefung 
schon zu minoischer Zeit allerwenigstens vorgeschritten sein mußte. Nach allem 
müssen wir also, wie schon gesagt, wenigstens für Kreta den Beginn der Jung- 
formenentwicklung an den Anfang des heutigen Klimas legen, ohne damit den 
verstärkenden Einfluß der Entwaldung zu verneinen. 

Eine weitere Frage ist die, ob die im rezenten Formensystem sich ausdrückende 
Wiederbelebung der Erosion auch tektonisch mitbedingt oder zumindest verstärkt 
sein könnte. Die tektonische Labilität Kretas hält zu dieser Frage an; und in der 
Tat zeigen die im Hinterland von Iraklion nach Norden führenden Täler auch 
insofern den Einfluß einer jungen, spätpleistozänen oder frühholozänen Hebung 
an, als ihre alten Talböden schon in einiger Entfernung von der Küste in die Luft 
ausgehen und nur ihr junges Formensystem bis zur Küste vordringt. Aber dieses 
tektonische Moment ist nicht allgegenwärtig und entzieht daher den ganzen 
Fragenkomplex nicht der klimamorphologischen Problematik. Der gleiche Stock- 
werkbau der Talungen ist auch dort vorhanden, wo keine junge Hebung nach- 
weisbar ist. Gebietlich ist sie aber, wie das Beispiel lehrt, als verstärkendes Element 
zu berücksichtigen. 

Auf ein ganz anderes Kräftespiel weist das System der Altformen hin. Zeit- 
lich steht es unmittelbar vor den rezenten Bildungen, also in der letzten Kaltphase 
des Pleistozäns, vielleicht aus dieser heraus auch noch weiter zurückreichend. 
Letzteres ist aber schon nicht mehr belegbar. Für diese Zeit hat A. PHıLippson für 
das Mittelmeergebiet die Vorstellung einer Pluvialzeit näher begründet, einer 
Pluvialzeit im Sinne eines kühleren und feuchteren Klimas im Tiefland, etwa dem 
des heutigen Mitteleuropas entsprechend (1914, S. 124). Die alten Talformen auf 
Kreta veranlassen zu ähnlicher Vorstellung und zwingen noch zu einem ergänzen- 
den Schluß bezüglich der zeitlichen Verteilung der Niederschläge. Die Täler sind 
frei von jener Schärfe, Strenge und kantigen Verschneidung des Linien- und 
Flächengefüges, das das junge Talsystem beherrscht und hier Ergebnis und Aus- 
druck der streng periodischen Wasserführung ist; sie sind vielmehr gekennzeichnet 
durch das ganz entgegengesetzte Linien- und Flächengefüge, das der weichen For- 
men und fließenden Übergänge; und gerade dies ist es, das auch auf das andere 
hydrographische Extrem hinweist, auf eine weitgehend ausgeglichene Wasserfüh- 
rung und damit auch auf eine ziemlich gleichmäßige zeitliche Niederschlagsvertei- 
lung. Gleichmäßigkeit der Niederschlagsverteilungmuß auch um so mehr geherrscht 
haben, als die lückenhaftere Vegetation jener Zeit, die aus der Depression der 
morphologischen Untergrenzen gefolgert werden kann, sonst jeder anderen, 
ungleichmäßigeren Niederschlagsverteilung einen Auftrieb der morphologischen 
Wirksamkeit mit anderer Formengestaltung gegeben hätte als sie vorliegt. Allein 
in einem Punkte scheint diese Schlußfolgerung auf gleichmäßige Niederschlags- 
verteilung auf Schwierigkeit zu stoßen, nämlich in bezug auf die Talschlüsse. Da- 
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bei sind es nicht die weiten wannenférmigen Talschliisse, von welchen Widerspruch 
ausgehen könnte. Sie ordnen sich den Verhältnissen durchaus ein. Auf ihrem Boden 
liegt fast regelmäßig eine nur wenige Dezimeter dicke Schwemmschuttdecke mit 
feiner Schichtung und klarer fluviatiler Regelung der Schuttkomponenten. Sie gibt 
den Hinweis auf eine Entstehung der weiten Talschlüsse durch Schwemmschutt- 
korrasion, d. h. durch schürfende Wirkung eines hochgradig durchtränkten, über- 
spülten und bewegten Schuttes. Also nicht von diesen existierenden und deutbaren 
Formen geht Widerspruch oder Mahnung aus, sondern von den nichtexistierenden 
Formen, die man nach einem einstigen mehr humiden Klima erwarten möchte, den 
fossilen Quellzirken und Quellnischen. Aber möglich, daß meine Beobachtungen 
nach dieser Seite unvollständig blieben. Vorhanden sind dagegen wieder, im Ter- 
tiär-Hügel- und Bergland oberhalb vorzeitlicher Talschlüsse, fossile Schichtstufen 
von einer Steilheit, wie sie nach den Darlegungen von H. MoRTENSEN (1947, 1949) 
gerade für humide Klimaverhältnisse als Folge der Grundwassererosion bezeich- 
nend ist. 

Außer diesen pluvialzeitlichen Tälern der unteren bis mittleren Höhenlagen 
gibt es auf Kreta noch weitere, offenbar viel ältere Täler, die mehr an die Hoch- 
regionen gebunden sind. In anderem Zusammenhange wurden bereits jene Tal- 
stümpfe erwähnt (Abb. 8), die hochoben aus der Südwand des Psiloriti heraus- 
treten und dadurch als besonders alt erscheinen, daß sie von dem Randbruch ge- 
kappt wurden, der diesem Gebirge seine Südabgrenzung gab. Im Längs- und 
Querprofil durch Dolinen und Poljen völlig deformiert, lassen sie jedoch keine 
Analyse mehr zu, die wesentliche formengeschichtliche Erkenntnisse vermitteln 
könnte. Nachträglich stark veränderte und scheinbar ebenfalls viel ältere Täler 
wurden auch im Lassithi-Gebirge angetroffen; doch reicht das Beobachtungsmaterial 
nicht aus, näher auf sie einzugehen. Der Hinweis auf diese besonders alten Formen 
sei aber gegeben, um anzuzeigen, daß sich auch auf Kreta die Tal- und Formen- 
geschichte noch viel tiefer in die Vergangenheit zurückverfolgen ließe. 


5. Zusammenfassung und klimageschichtliche Folgerungen 


Eine Zusammenfassung der bisherigen Ausführungen möge insbesondere auf das Berg- und 
Hügelland der tertiären Ablagerungen im Hinterland von Iraklion und auf das hohe Kalk- 
gebirge des Psiloriti abgestimmt werden. Jenes erstere ist eine Erosionslandschaft vornehmlich 
fluviatiler Vorgänge, in der sich Vor- und Jetztzeitformen durchmischen. Das Kalkgebirge des 
Psiloriti hat hingegen seinen morphologischen Ausdruck in erster Linie durch das Karstphänomen 
erhalten. Außer den Karstformen sind in diesem Gebirge aber eine Reihe anderer klimabedingter 
Formen vorhanden, die für die Jetztzeit und für die vorausgegangene Kaltzeit eine Unterscheidung 
und Begründung von klimamorphologischen Höhengürteln und deren ungefähre Abgrenzung 
erlauben. Die Gipfelregion, in 2456 m kulminierend, erreicht nicht die heutige, in rd. 3000 bis 
3100 m anzunehmende Schneegrenze. Ihr jetztzeitlicher Formenschatz weist sie dem „peri- 
glazialen“ Bereich zu und setzt sich außer aus jüngsten Dolinen und kleinen Poljen aus Formen 
frostdynamischer Entstehung zusammen: aus Frostschutt, der in Nestern bis zu einem gelblichen 
Feinmaterial aufbereitet ist, auf der Gipfelhochfläche nur eine dünne Decke bildet, in den Außen- 
gehängen der Gipfelregion aber zu z. T. mächtigen Schutthalden aufgetürmt ist; aus Frostmuster- 
böden von der Art feinerdefreier Steinrosetten und echter Strukturböden „tropischen“ Typs sowie 
aus kleinen, ganz auf Gehängemulden beschränkten Schuttwulstungen und Schutterrassen als Aus- 
druck der Solifluktion. Schuttmusterungs- und Solifluktionserscheinungen sind aber auffallend 
schwach und spärlich entwickelt, was zu einem Teil auf die hohe Wasserdurchlässigkeit des Kalkes 
und den ausgesprochenen Mangel an Feinerde zurückzuführen ist, zum anderen Teil auf die 
Wirkungsschwäche des Klimas der Gipfelregion bezüglich seiner thermischen Eigenschaften (vgl. 
Tab. 1 und 2). Dennoch läßt sich die Höhe der Untergrenze dieses Bereichs einigermaßen genau 
mit 1800 m angeben, was etwa der Höhe der Waldgrenze entspricht und gut mit den Verhält- 
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nissen in Süditalien und am Libanon übereinstimmt. Während des Pleistozäns war die Gipfel- 
region des Psiloriti — auch die der nahezu gleich hohen Madara-Berge — nicht vergletschert, 
wofür nur z. T. tektonische Gründe (postglaziale Hebung), vor allem aber klimatische Gründe 
maßgeblich waren (s. unten!). Die Gipfelregion war somit auch im Pleistozän Teil des „peri- 
glazialen“ Bereiches, und es ist möglich, daß ein Anteil der in den Schutthalden steckenden 
Schuttmassen noch aus jener Zeit datiert. Die Untergrenze dieses kaltklimatisch-morphologischen 
Gürtels war aber im Pleistozän eindeutig gesenkt. Unterhalb der heutigen Grenze haben sich 
zwar im Psiloriti-Gebirge, im Lassithi-Gebirge und auch im Tertiär-Bergland keine fossilen 
Solifluktions- oder Kryotrubationsdecken nachweisen lassen; aber bestimmte steinpanzerartige 
Decken scharfkantigen Schutts weisen als Residuum einer vorzeitlichen Bodenbildung mit Wahr- 
scheinlichkeit und graugelbliche Akkumulationsmassen, angereichert im besonderen in den älteren 
Dolinen und Poljen, aus Gründen ihrer geologischen Datierung und ihrer weitgehenden Über- 
einstimmung mit der heutigen Schutt- und Bodenbildung in der Gipfelregion mit Sicherheit auf 
ihre kaltklimatische Entstehung. Die Verbreitung dieser Erscheinungen reicht bis etwa 800 m 
Höhe hinab, was eine pleistozäne Depression der Untergrenze kaltklimatischer Boden- und 
Formenbildung von rd. 1000 m zum Ausdruck bringt. Beide Werte korrespondieren mit ent- 
sprechenden Angaben für Süditalien. Oberhalb dieser Grenze zeigen die bis zur heutigen „Peri- 
glazial“-Grenze erhaltenen Relikte nur eine einst erhöhte mechanische Schuttproduktion und 
einen starken Schwemmschutttransport an. Spuren der Kryoturbation oder Solifluktion wurden, 
wie gesagt, nicht gefunden; sie mögen durch die nachfolgende energische Bodenabspülung ver- 
wischt sein oder sind in dieser unteren Abteilung der vorzeitlichen kaltklimatischen Boden- und 
Formenbildung auch nur schwach, vielleicht gar nicht zur Entwicklung gekommen. Möglicherweise 
wäre es sogar besser, diese untere Abteilung nur als kühlklimatisch zu bezeichnen. 

Dem Stockwerkbau dieser Gürtel fügen sich die fluviatilen Elemente ein. Allerälteste, nicht 
eindeutig datierbare, auch nicht mehr genauer analysierbare Talreste in der Gipfelregion können 
unberücksichtigt bleiben. In den tieferen Lagen sind in den Kalklandschaften und noch aus- 
geprägter in den Tertiärlandschaften zwei ineinander geschachtelte Talsysteme vorhanden, die 
beide bis an die Küsten heranreichen. Beide unterscheiden sich in geradezu extremer Weise durch 
ihren Formenstil und setzen ganz verschiedene Klimaverhältnisse für ihre Entstehung voraus. 
Das ältere, dem Ende des Pleistozäns angehörig, kann nur durch ein feuchteres Klima mit gleich- 
mäßiger zeitlicher Niederschlagsverteilung und ausgeglichener Wasserführung erklärt werden und 
bezeugt daher in Fortsetzung der klimamorphologischen Zonierung des Gebirges für die Kaltzeit 
des Pleistozäns eine pluviale Fußstufe. Das jüngere und jetztzeitliche Talsystem, das sich dank 
sehr kräftiger Erosion (Kerbschlucht- und Kastentalerosion) auf Kosten der Altformen rück- 
schreitend rasch fortentwickelt, entspricht ganz der heutigen streng periodischen Niederschlags- 
verteilung. Die zu ihm gehörenden Kleinformen, wie Runsen, Kerbschluchten und sonstige Er- 
scheinungen heftiger Abspülung und Steilhangerosion sind entsprechend der Ausbreitung des in 
seinen Niederschlägen periodischen Klimas über die ganze Insel über alle Höhenlagen verteilt, 
wenn auch wiederum am sichtbarsten ausgeprägt in den Bereichen der jüngeren und weniger festen 
Sedimentgesteine. Der Übergang vom einen Prinzip der fluviatilen Formengebung zum anderen 
vollzog sich durch einen entsprechenden Klimawechsel am Ende des Pleistozäns, d. h. durch einen 
Wechsel vom kaltzeitlichen (pluvialzeitlichen) Klima zum heutigen Etesienklima und nicht erst 
in historischer Zeit als Folge der Entwaldung. Diese hat auf Kreta die im Klima liegenden und 
in Wirkung befindlichen Formungstendenzen nachweislich nur noch begünstigt und relativ ver- 
stärkt, aber nicht erst ausgelöst. 


Ein Teil der Ergebnisse fordert förmlich dazu heraus, klimageschichtliche 
Schlußfolgerungen und Erwägungen an sie zu knüpfen. Dies möge abschließend 
auch in wenigen Strichen wenigstens für den letzten Abschnitt des Pleistozäns 
geschehen. ek 

Für diese Zeit hat die klimamorphologische Analyse für Kreta deutlich die 
Gliederung in zwei Höhengürtel erkennen lassen, in eine Fußstufe mit dem Vor- 
herrschen eines fluviatilen Formenschatzes und in eine Höhenstufe mit verstärkter 
mechanischer Verwitterung und starker Denudation. Die Grenze zwischen beiden 
lag in etwa 800 m Höhe und entsprach der damaligen Untergrenze des „peri- 
glazialen“ Bereichs. Der Formeninhalt beider Gürtel deutet auf gewisse Züge des 
damaligen Klimas hin, der eine auf höhere und übers Jahr gleichmäßig verteilte 
Niederschläge und der andere auf tiefere Temperaturen. Natürlich kann weder der 
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eine noch der andere Klimazug auf den Gürtel beschränkt gewesen sein, aus dessen 
Formen er erschließbar ist. Zweifellos waren sie gemeinsam dem ganzen kretischen 
Klima eigentümlich; doch kam entsprechend der hôhenwärtigen Veränderung des 
morphologischen Kräftespiels der eine Klimazug morphologisch mehr in dem einen, 
der andere morphologisch mehr in dem zweiten Gürtel formenbestimmend zur 
Geltung. 6 

Der Versuch, bei Klimarekonstruktionen für die einzelnen Klimaelemente 
auch einen quantitativen Ausdruck zu gewinnen, stößt immer auf besondere 
Schwierigkeiten und ist namentlich hinsichtlich der Niederschläge gewöhn- 
lich zum Scheitern verurteilt. Dies gilt auch im vorliegenden Falle. Wir können 
nur mit großer Sicherheit sagen, daß die Niederschläge zeitlich gleichmäßig verteilt 
gewesen sein müssen, weil sonst ganz andere fluviatile Formen entstanden wären. 
Das ist gewiß schon ein wesentlicher Fortschritt in der Charakterisierung des 
einstigen Klimas. Aber darüber hinaus läßt sich nicht einmal sagen, ob der oben 
in Übereinstimmung mit A. PhıLıppson und andern Forschern aus den fluviatilen 
Vorzeitformen der Fußstufe gezogene Schluß auf eine — im Vergleich zu heute — 
niederschlagsreichere Zeit ebenso sicher zu Recht besteht; denn es bleibt durchaus 
die Frage berechtigt, ob nicht der Jahresgang der Niederschläge auch ohne erhöhte 
Niederschlagsmengen im Jahresmittel den gleichen morphologischen Fffekt erzielen 
konnte. Wenn ich dennoch auch zur Annahme höherer Niederschlagsmengen we- 
nigstens für die Fußstufe neige, dann aus der Erwägung heraus, daß die heutigen 
Niederschlagsmengen der tieferen Relieflagen und namentlich diejenigen in der 
Osthälfte Kretas (200—500 mm) bei gleichmäßiger Verteilung übers Jahr keine so 
kräftigen Formen mehr erzeugen könnten, wie sie uns überliefert sind. 

Auf scheinbar festerem Boden kann dagegen die Rekonstruktion der Tem- 
peraturverhältnisse stehen. Die Gedanken darüber finden einen offenbar 
guten Ausgangspunkt in der Untergrenze des „periglazialen“ Bereiches, für die eine 
Depression bis ins Niveau von etwa 800 m wahrscheinlich gemacht werden konnte. 
Macht man die Prämisse, daß die Temperaturverhältnisse an der kaltzeitlichen 
Untergrenze, also in 800 m, etwa jenen entsprach, wie sie an der heutigen Unter- 
grenze herrschen, dann gelten für dieses Niveau von 800 m während der Kaltzeit 
die Temperaturen der Tab. 2. Zusammengefaßt lauten sie im Mittel für das Jahr 
8,5°, für die drei Sommermonate 17,2°, für die drei Wintermonate -0,1°. Im glei- 
chen Niveau herrschen heute nach Extrapolation von Anogia aus im Jahresmittel 
14,6°, im Sommermittel 21,9°, im Wintermittel 7,4°. Die Differenzen zwischen 
den Mitteln für die Gegenwart und jenen für die Kaltzeit, die die kaltzeitliche 
Temperaturdepression bedeuten würden, lauten auf 6,1° im Jahr, 4,7° im Som- 
mer und 7,5° im Winter. Wendet man diese Temperaturdepression auf die heuti- 
gen Temperaturwerte von Iraklion und die der Gipfelregion des Psiloriti an 
(Tab. 1), so ergibt sich das folgende kaltzeitliche Temperaturprofil: 


Ta 
Kaltzeitliche Mitteltemperaturen in C° 
Sommer Winter Jahr 
Küster (lraklion)anr mr A DOVE 5.32 12:92 
S00=meNiveau ue. AR ER 122% — 0,1° 8,50 
Psiloriti-Gipfel nn. gee een S70 —12,3° —1,8° 


Die Tabelle täuscht jedoch einen größeren Genauigkeits- und Sicherheitsgrad 
vor, als er ihr in Wirklichkeit innewohnt. Ich möchte zwar nicht daran zweifeln, 
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daß sich die Werte wenigstens in der Größenordnung der Wirklichkeit nähern, 
möchte aber andererseits auch die Mängel nicht unberührt lassen, die in der Tabelle 
stecken. H. MorTENSEN (1957) hat erst kürzlich an einem anders gelagerten Beispiel 
darauf aufmerksam gemacht, daß neben allen anderen Klimaelementen während 
der Kaltzeiten auch die vertikalen Temperaturgradienten anders gewesen sein wer- 
den, und daß mit Hilfe heutiger Temperaturgradienten die Temperaturverhältnisse 
der Kaltzeiten nicht genau bestimmt werden können. Er hat damit auf einen Man- 
gel hingewiesen, der auch insofern in der obigen Tabelle steckt, als zwar nach dem 
angewandten Verfahren die Bestimmung der vorzeitlichen Temperaturschwan- 
kungen im 800-m-Niveau auch ohne Berücksichtigung des heutigen Vertikal- 
gradienten vor sich gehen konnte, dieser Gradient dann aber doch zwangsläufig 
in die Temperaturdifferenzen zwischen den Höhenstufen Eingang fand. So können 
in der Tat bei veränderten Temperaturgradienten in der Kaltzeit die wirklichen 
Temperaturen anders gewesen sein als nach der Tab.3; und sehr wahrscheinlich 
sind sie als Folge der höheren Niederschläge und ihrer gleichmäßigen Verteilung 
auch anders gewesen. Sie müßten dann aber nach den Erfahrungen über das Ver- 
halten der vertikalen Temperaturgradienten in den verschiedenen Klimaten in der 
feuchteren Pluvialzeit größer gewesen sein, vielleicht allgemein 0,7°/100 m wie 
heute im niederschlagsreichen Winter. Die Temperaturen wären dann im 800-m- 
Niveau und in der Gipfelregion um etwa 0,5 bis 1,5° tiefer gewesen als die Tab. 3 
angibt. 

Ein anderer Mangel liegt darin, daß in die Werte der Tabelle gleichfalls 
zwangsläufig die heutige strenge Periodizität mit ihren großen Gegensätzen zwi- 
schen Sommer und Winter einging. Es ist aber durchaus wahrscheinlich, daß dem 
zeitlichen Ausgleich der Niederschläge auch eine Mäßigung der jährlichen Tem- 
peraturschwankung einherlief. Diese wird sich aber stärker auf den Sommer im 
Sinne der Minderung der Temperatur als auf den Winter im Sinne einer Erhöhung 
der Temperatur ausgewirkt haben. Um welchen Betrag die Werte der Tab. 3 nach 
diesen Überlegungen berichtigt werden müßten, läßt sich natürlich nicht abschätzen. 
Wie immer wir aber jedoch die Korrektur im vorliegenden Falle vornehmen, sehr 
weit dürften sich auch die verbesserten Werte nicht von den oben errechneten ent- 
fernen. 

Betrachten wir die Temperaturtabelle und auch das über die Niederschläge 
Gesagte noch einmal kurz im Hinblick auf die klimamorphologischen Zonen des 
Gebirges, so bekunden sie für die Fußzone ein gemäßigtes bis kühles, aber sehr 
feuchtes Klima. Im Grundtyp mag dies bei zwar sich verringernden Temperaturen 
noch über 800 m hinaus gewirkt haben, was möglicherweise den Mangel echter fos- 
siler Solifluktionsdecken in der unteren Abteilung der vorzeitlichen „periglazialen“ 
Zone verständlich machen könnte, wie es auch gut den in den gelblichen Akkumu- 
lationskörpern angezeigten starken Abschwemmungsprozeß erklären kann. Die 
Gipfelregion steht dagegen unter einem Kaltklima, von dem eigentlich doch nach 
seinen tiefen Wintertemperaturen zumindest die Andeutung von Lokalvergletsche- 
rung hätte erwartet werden können. Aber was wahrscheinlich vom Klima selbst 
her der Vergletscherung entgegenstand, waren die sommerliche Wärme und vor 
allem der erhöhte sommerliche Niederschlag als Feind von Schnee und Eis. Die 
gleiche Niederschlagsverteilung, der möglicherweise auch eine Verminderung der 
heutigen Winterniederschläge einhergegangen sein kann, hat wahrscheinlich zur 
Verhinderung der Vergletscherung erheblich beigetragen. 
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Summary 


In summer 1956 the author made climatic-morphological studies in Crete 
the results of which approximately allow to define the climatic-morphological 
zones (geomorphic zones depending on climatic factors) of to-day and of glacial 
time. 

The top-region culminating 2456 m above sea leval, does not reach the pre- 
sent snow line which is to be supposed in an altitude of 3000 m—3100 m. It lies 
in the “periglacial” region, and besides of poljes and youngest dolines it ist mar- 
ked by patterns of frost-dynamical origin: Frostschutt (frost-shattered 
fragments) that shows assortment up to a yellow fine-grained material in nests; 
on the top-surface it forms a mere thin cover, but on the outside slopes of the 
top-region it accumulated to partly large slopes of debris. Frostmuster- 
böden (frost polygonal soils) of the kind of stone nets free of fine material, and 
real structure soils of “tropical” type. Schuttwulstungen (debris-rolls) 
and Schutt-Terrassetten (debris-terracettes) confined to depressions 
on slopes as an expression of solifluction. 

The phenomena of soil patterns and solifluction are not striking and scan- 
tily developed which partly is due to the high perviousness of the limestone to 
water and the deficiency of fine material, partly to the thermal conditions of the 
top-region. Nevertheless the lower limit of the periglacial region can be estima- 
ted in 1800 m, what nearly corresponds to the altitude of the forest-limit (upper 
limit of tree growth) and coincides well with the situations in South-Italy and the 
Mount Lebanon. 

During the Pleistocene the top-region of the Psiloriti and of the nearly just 
as high Madara-mountains, too, had not been glaciated, for what only in part 
tectonic reasons (post-glacial rising) but especially climatic reasons had been 
decisive. Consequently in Pleistocene time, too, the top-region had been a part of 
the “periglacial” region, and it is possible that a part of the material in the slo- 
pes of debris even ist derived from that time. But the lower limit of this “peri- 
glacial” belt had been clearly lowered in the Pleistocene. Below the limit of 
to-day, it ist true, in the Psiloriti-mountains, the Lassithi-mountains, and the Ter- 
tiary upland no fossil solifluction — or kryoturbate-covers could have been sta- 
ted. But definite stone-armoured-like (steinpanzerartig) covers of sharp edged 
debris as relicts of a former soil formation point with probability, and grey- 
yellow accumulation masses, because of theire stratigraphic correlation and a 
wide correspondence to debris and soils of to-day in the top-region, with cer- 
tainty at a cold-climatic origin. 

This phenomena appear down to an altitude of 800 m and indicate a depres- 
sion of about 1000 m of the lower limit of the region of formation of soils and 
other patterns of cold-climatic origin. Both values are adequate to corresponding 
results in South-Italy. 


Résumé 


_ Pendant l’été de 1956, l’auteur a effectué en Crète des études de morphologie 
climatique, dont les résultats permettent d’avoir une idée de l’étagement en alti- 


tude des différentes zones morphoclimatiques, de nos jours, et aux époques gla- 
ciaires. 
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. e 

La den ean aap ane à ne m, n’atteint pas la limite actuelle 
re RE s, q re ici vers 3000—3100 m. Elle est située dans le 

omaine dit periglaciaire. En dehors des polies et des plus récentes dolines, elle 
est caractérisée par des formes commandées par le gel: débris de gélivation qui 
par nids, sont triés en matériel fin jaunätre, et qui, sur les surfaces sommitales, ne 
forment qu'une mince couverture, tandis que plus bas, au pied des abrupts, ils 
s’accumulent en puissants éboulis; sols structuraux tels que les rosettes de pierres 
sans terre fine, et les vrais sols structuraux de type tropical; bourrelets de débris 
et terrassettes de débris, limités à quelques vallonnements de pente, et qui repré- 
sentent l’effet de la solifluxion. 

Débris de gélivation et traces de solifluxion sont remarquablement faibles 
et clairsemés; ceci tient pour une part à la haute perméabilité du calcaire et au 
manque de matériel fin, et pour une autre part aux conditions thermiques de la 
région sommitale. La limite inférieure du domaine périglaciaire se situe vers 
1800 m, altitude qui est aussi à peu près celle de la limite supérieure de la forêt, 
et qui est en bon accord avec les conditions régnant au Liban et en Italie méri- 
dionale. 

Au Quaternaire, la région culminante du Psiloriti, et celle presque aussi 
haute des Monts Madara, n’ont pas été glaciées, ce qui tient peut-être à des causes 
tectoniques (soulèvement postglaciaire), mais avant tout à des causes climatiques. 
Ainsi, au Quaternaire aussi, la région sommitale faisait partie du domaine péri- 
glaciaire, et il est possible qu’une partie du matériel des grands cônes d’éboulis 
date de cette époque. Mais la limite inférieure de la zone périglaciaire était, au 
Quaternaire, nettement plus basse. En-dessous de la limite actuelle, dans les mas- 
sifs du Psiloriti et du Lassithi, et aussi dans la montagne tertiaire, on ne voit, il 
est vrai, pas de signe de solifluxion ni de cryoturbation fossile, mais on trouve 
des indices de climat froid: indice sûr, les masses d’accumulation gris-jaune, stra- 
tigraphiquement datées, et qui ressemblent tout à fait aux actuelles formations 
de débris et aux sols des régions sommitales; indice possible, certains recouvre- 
ments de brèches consolidées, relictes de sols anciens. Ces indices s’étendent vers 
le bas jusqu’à une altitude de 800 m, ce qui indique, pour la limite inférieure des 
formes et des sols de climat froid, un abaissement de 1000 m au Quaternaire. Ces 
deux valeurs correspondent bien à celles qu’on a trouvées par ailleurs en Italie 
méridionale. 


Traduit par A. Cailleux 
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Pendage et directions tectoniques au Canada et leur signification 


Par 


MıcHEL Brocuu, Strasbourg!) 


I. Introduction 


À) Définition du sujet: 


Dans un arcticle déjà paru (1955) } if ’ai étudié les pendages à l’E du Bouclier 
Canadien et leur signification; en résumé, pour toutes les formations archéennes 
(31 cartes, 3000 mesures) un pendage médian de 60° a été trouvé; on pouvait en 
déduire que cette valeur était indice de plis assez accusés qui équivalaient (mé- 
thode du cosinus) a environ 50 % de la surface primitivement occupée par l’Ar- 
chéen à l’état horizontal; en extrapolant ces résultats à l’échelle du Globe, compte 
tenu des données trouvées par M. A. CAILLEUx (1954) on obtenait l’équivalent de 
70 % au moins de la surface actuelle du Globe y compris les plateformes conti- 
nentales. 

Dans Particle qui suit, les trois grands systèmes plissés qui affectent l’Amé- 
rique du Nord ont été étudiés statistiquement à partir de la plus grande partie des 
cartes géologiques canadiennes publiées à date: 

1— Les plissements précambriens du Bouclier canadien 

2- Les Appalaches: plissements calédoniens, (Monts Notre-Dame et Schickshocks), 
et plissements hercyniens — ou appalachiens — (synclinorium des Provinces 
Maritimes) 

3— Le systéme plissé des Rocheuses, d’age laramien (fin du crétacé) a à pliocène. 

Le but de cette étude est d’arriver tout d’abord à caractériser numériquement 
le ou les styles de ces plissements, puis d’en tirer a signification tectonique. 


B) Documents consultés: 


La base des recherches effectuées est constituée essentiellement par les cartes 
du Service géologique du Canada et celles du Ministère des Mines des diverses Pro- 
vinces; grâce à la compétence et la minutie des géologues qui les ont établies, elles 


1) Direction des Recherches Laboratoire de Geographie Appliquée Université de Strasbourg. 
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sont extrêmement bien fournies en pendages: en moyenne 20 à 30, pour chaque 
formation apparaissant sur une carte, souvent plus de 100 ou de 200, quelquefois 
plus de 500, (1076 étant le plus grand nombre de pendages relevés pour une seule 
formation). En tout, au delà de 30000 mesures ont été effectuées sur plus de 
250 cartes. 

Comme la documentation en cartes et en coupes, adjointes à plusieures des cartes 
étudiées, s’est avérée abondante et excellente, aucun autre type de document n’a 
été utilisé (par exemple, référence isolées, de pendages dits moyens dans les rap- 
ports géologiques): ce, pour conserver un meilleure unité de méthode aux recherches 
effectuées. 


C) Méthode 


Les méthodes de recherche sont sensiblement les mêmes que pour le premier 
article sur l’E du Bouclier Canadien. 

Comme principe général, j’ai tenu pour une règle absolue d’établir un échan- 
tillonnage dépourvu de tout choix arbitraire: j’ai donc étudié, sans tri, ni choix 
quelconque, de toutes le cartes qu’il m’a été donné de consulter, et pour chacune 
j'ai procédé comme suit: 

1- Relevé des pendages et détermination de la médiane des pendages de 
couches pour chaque formation ou période géologique de chaque carte consultée. 
Dans un but d’unité et pour prévenir certaines objections, le relevé de la schisto- 
sité a été systématiquement écarté. 

2— Mise en tableau des résultats, (médiane) par ordre stratigraphique. 

3— Détermination de la médiane des médianes pour chaque système de plisse- 
ment ou même pour les différents types de plissement au sein d’un même système. 

Ces médianes générales ont été obtenues à partir des médianes des médianes 
pour chaque formation, ces premiers résultats, mis en tableau, étant ensuite cal- 
culés dans l’ordre stratigraphique pour donner la médiane d’une orogénèse. 


Tableau I 


Valeurs des medianes des pendages du précambrien canadien 


Region Keew.?) —1) Temi.?) | — ai — 
Québec 15 7 60 i 60 20 
Ontario 70 22 80 31 60 20 
Manitoba | 70 55 
Saskatchewan | 55 9 
Territoires du Nord-Ouest | 60 18 
Yukon | 2%) 3 
Colombie 36 5 
Canada 60 


1) N: Nombre de cartes où apparait la formation considérée. 2) Keew. -= Keewatin. 
3) Témi — Témiscamien 
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Pour certaines cartes sans pendages portés, mais accompagnées de coupes, ces 
dernières ont été relevées selon la méthode d’échantillonnage employée par 
M. A. CaiLLEUX (information orale 1955): il s’agit d’un relevé au rapporteur 
(Péchelle des hauteurs et des longueures étant égale) 4 intervalles réguliers (à tous 
les centimètres, par exemple) ce qui exclut tout choix arbitraire. 


Quand il a été possible de le faire, les valeurs trouvées pour les relevés de pen- 
dages ont été recoupés par celles trouvées sur les coupes accompagnant les cartes: 
un écart ne dépassant jamais 10 % a permis de conclure que les pendages portés 
sur carte par le géologue sont vraiment représentatifs de l’allure des plissements 
des régions étudiées et constituent par là un échantillonnage très valable. (Voir 


tableau III.) 


Tableau II 
Répartition régionale des directions de pendages pour le Précambrien canadien 
Rigo ws [SSE] SE [ENE] 2-0 | NO] 80 [NG 

Labrador Ungava | 5 
Québec centre + 
Québec ouest 2 2 il 2 il 1 1 
Ontario 3 2 177 9 12 6 if 1 
Manitoba 1 1 4 4 5 10 5 3 
Saskatchewan | 1 5 1 il 
T. du NO, Yukon, Colombie LS 51) 1 1 3 3 


1) Dans les Territoires du Nord-Ouest. 


La densité des points couverts par les cartes des régions étudiées, offre, en 
outre, par la similitude des valeurs de méme ordre, trouvées pour les mémes for- 
mations des diverses cartes, une sécurité suppléméntaire aux données apportées et 
tirées de pendages d’ailleurs assez nombreux, pour chaque formation. 

4— Par la méthode du cosinus, c’est-à-dire rabattement, par la pensée, des 
couches plissées sur l’horizontale, détermination, en %, de la valeur de la réduction 
de la surface primitive horizontale que représentaient ces couches: par exemple, 
le cosinus de 73 est 0,29 c’est-à-dire que les couches plissées occupent au plus 29 °/o 
de la surface primitive des couches horizontales, d’ou l’on peut déduire qu’il y a eu 
une réduction ou rétrécissement de 71 °/o dela surface primitive. 

5— Présentation des résultats en tableaux, pour chaque plissement, dans 
l’ordre stratigraphique, complété par quelques histogrammes-types des formations 
étudiées et par quelques séries de déciles, pour illustrer la répartition des pendages 
pour les valeurs inférieures et supérieures à la médiane. 

Si l’on veut présenter un histogramme représentatif, il convient de tirer celui- 
ci d’une des cartes qui se rapproche le plus de la médiane des médianes des forma- 
tions de tel système de plissement. 
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as: : ae 
II. Caractéristique des systèmes plissés étudiés 


À) Le précambrien: 


1- Valeur médiane des pendages: Tel que le montrent le tableau I 
et la carte I, les médianes trouvées pour le Précambrien du Canada tout entier, par 
grandes unités régionales, non seulement corroborent, dans leur ensemble, (média- 
nes des médianes 60°) la médiane générale de 60° trouvée pour la Province de 
Québec dans un article précédent, BRocuu (1955) — on a aussi 60° pour les Ter- 
ritoires du Nord-Ouest — mais correspondent étroitement pour l'Ontario (70°) 
et le Manitoba (70°), à la valeur de 69° trouvée par M. A. CAILLEUx: (1953), pour 
un échantillonnage sur tout le Globe, moins le Bouclier Canadien; la Saskatchewan 
a une médiane plus faible: 55°; le Yukon et la Colombie font cependant exception 
avec des médianes de pendage assez faibles: 29° et 36° respectivement. 

La médiane des médianes des ensembles régionaux pour le Canada entier est 
de 60°. 

2-Direction des plissements: L'examen des mêmes cartes d’où 
ont été tirées les valeurs des médianes a permis d’établir la direction des plissements 
pour les diverses régions du Bouclier Canadien: de l’E à l'O les directions sont les 
suivantes: NO-SE pour le Labrador (soit parallèlement à la côte) passant à N-S pour 
le centre de Québec, puis obliquant à l’O du Québec, vers les secteurs NNE-SSO 
NE-SO et E-O, cette allure générale se poursuit en Ontorio; au Manitoba, les 
secteurs ONO-ESE et NO-SE semblent dominer, mais la composante générale est 


Tableau III 


Medianes comparatives des pendages sur cartes et sur coupes 


5 Cartes de Gaspési Carte de moose mountains 
contreforts albertains 
AGE MEDIANE MEDIANE 
des Terrains 
sur cartes sur coupes sur cartes sur coupes 
Cretacé Supérieur 52 33 (1) 
Cretacé Inférieur 30 322) 
Jurassique 35 36 (1) 
Carbonifère 35 SHC) 
Dévonien Moyen 25 | 316) 
Dévonien Inférieur 35 42 (7) 
| 
Ordovicien 60 52 (8) 


Les valeurs entre ( ) indiquent la différence entre les valeurs obtenues sur carte et sur 
ae ; 
coupe; leur moitié mesure les écarts par rapport à la moyenne; en aucun cas elle n’excède 10 % 
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toujours E-O, grosso-modo, comme en Ontario. Dans les Territoires du Nord- 
Ouest et en Saskatchewan l'allure est NE-SO faisant un angle droit avec les for- 
mations du Yukon et de la Colombie qui ont une direction dominante NO-SE et 
NNO-SSE (voir carte II et tableau III) !). 

3- Sens d’inclinaison des pendages: L’on sait qu’à partir des 
directions de couches il est possible de tirer le sens d’inclinaison dominant des 
pendages: il est bien entendu qu’étant donnée la diversité des orientations au sein 
d’une même région comme le montre le tableau II le valeurs données n’expriment 
qu’une tendance générale. 

Voici les résultats pour les régions considérées: 

Pour les formations de l’Ungava, du Labrador et du centre du Québec les 
pendages sont inclinés en majorité vers l'O ou le SO c’est-à-dire vers la dépression 
de la Baie d'Hudson; les pendages de l’O du Québec, de l'Ontario et du Manitoba 
sont inclinés NO puis NNO et N, à mesure que l’on se dirige vers l'O; en Saskatche- 
wan et dans les Territoires du Nord-Ouest les pendages plongent vers le NNO ou 
le NO soit, en gros, vers la mer de Beaufort, pour le Yukon le plongement des pen- 
dages passe brusquement à l’O et à l'ONO. 

En résumé, dans l’E du Bouclier, les pendages plongent vers la Baie d'Hudson; 
dans PO et de NO du Canada ils plongent, vers le NO après avoir passé par des 
secteurs NNO et N en Ontario et au Manitoba. 


B) Les Appalaches: (plissements calédoniens — 2 phases — et appalachiens) 


L’examen des 42 cartes du système appalachien a révélé trois grandes familles 
ou groupes de pendages individualisant chacune une région particulière. 

1). Région des Provinces Maritimes — 18 cartes, 2190 mesures — comprenant 
le Nouveau-Brunswick, la Nouvelle-Ecosse (péninsulaire plus île du Cap Breton) 
et l’île du Prince-Edouard; cette région est caractérisée par le bassin carbonifère 
de Nouvelle-Ecosse reposant en discordance, sur des formations plus anciennes. 
Pour le Permo-Carbonifère, affecté par la seule orogénèse appalachienne, le pen- 
dage médian du Pensylvanien et du Mississipien, est de 30° (extrêmes 10° et 64°)2); 
à partir du Dévonien cependant, jusqu’à l’Archéen, la valeur médiane des pen- 
dages passe sans transition à 45°, 53°, 62°, 70°, 48°, (en descendant l’échelle stra- 
tigraphique) soit pour ce groupe, une médiane de 53° (extrêmes 20° et 76°); cette 
valeur est le résultat de deux orogénèses qui sont dans l’ordre chronologique: 


a. Le plissement calédonien (phase taconique de la fin de l’Ordovicien et 
phase acadienne de la fin du Dévonien). 
b. Le plissement appalachien (phase saalienne du système hercynien) qui au 


Permien, a affecté tout l’ensemble des formations anciennes avec, en outre, 

celles du Carbonifère. Tableau IV. 
2). La Gaspésie — 14 cartes, 4528 mesures —, où s’élèvent les Monts Shick- 
shocks, comprend principalement des formations allant du Cambrien au Dévonien 
moyen. Sauf le Dévonien moyen, qui a un pendage médian de 26° — résultat de 


1) Il est à remarquer que la schistosité, sur toutes les cartes observées, a une direction iden- 
tique à celle des pendages, sauf des variantes très localisées. a 

2) Il est bien entendu que les extrêmes cités concernent les valeurs de médianes et non de 
pendages, dont les unités extrêmes ont des valeurs approchant ou atteignant 0° ou 90 . 


10* 
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Tableau IV 


Pendages des appalaches 


Médianes générales des angles et leurs cosinus 


Ge 


AGE 


Permien 


Carbonifère 
Pennsylvanien 


Carbonifère 
Mississippien 


Dévonien Moyen 


Dévonien Inférieur à Moyen 


Dévonien Inférieur 


Dévonien — Silurien 

Silurien 

Ordovicien Etage non Spécifié 
Ordovicien Moyen 
Ordovicien Inférieur 
Cambrien 

Précambrien 


Médiane des Médianes 
Orogénèses 
Appalachiennes 


Orogénèses 
Calédoniennes 


à F Rive Sud du 
Provinces Caspésie Stl ne 
Maritimes Mts Shickshocks Mis Note Dame 

Médiane | Cosinus | Médiane | Cosinus | Médiane | Cosinus 
en° sex. « en° sex. a en° sex. a 
20 (1) 0,94 
30 (11) 0,86 
30 (10) 0,86 
26 (7) 0,90 
45 (4) 0,70 45 (5) 0,76 Sat) 0,26 
34 (9) 0,83 53 (2) 0,60 
45 (7) 0,70 TEGO) 0,26 
53 (8) 0,60 50 (4) 0,64 30 (2) 0,87 
60 (7) 0,50 
62 (6) 0,47 Susy (CE) 0,57 77 0,22 
50 (3) 0,64 
70 (5) 0,34 50 (2) 0,64 70-(7) 0,34 
48 (4) 0,67 
30 0,89 
53 0,60 50 0,64 73 0,29 


_ Les valeurs entre ( ) indiquent le nombre de cartes où apparait telle formation. La réduc- 
tion (R) en % de la surface qu’occupe telle chaîne plissée par rapport aux couches primitivement 
horizontales, peut se déduire de la formule R — 100 (1-cos a). 
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l’orogénèse appalachienne, sans doute (extrêmes 17° et 27°) — toutes les autres 
formations dont le plissement résulte, de l’orogénèse calédonienne, (plissements 


Feuille de la Rivière Malbaie (Gaspésie) Feuille de Gap (Alberta) 


| Rocheuses externes 


FEUILLE DE GAP (Alberto) 


FEUILLE DE LA RIVIERE MALBAIE ROCHEUSES EXTERNES 


(GASPESIE) 
2 % : 
> | ° CRETACE 
° DEVONIEN 30 SUPERIEUR 
30 MOYEN 


40 20 30 40 50 60 70 80 90 DEGRES 


Fig. 20 Rang du décile 
Fig.40 Rang du décile 

| DU 
DEVONIEN INFERIEUR à 
% AU É CRÉTACÉ 
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a 20 20 
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70 80 90 DEGRES 
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Fig. 1b Fig. 2b 
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= » INFERIEUR 


40 20 30 40 50 60 70 80 90 DEGRES 40 20 30 40 50 60 70 80 90 DEGRES 
Fig.1c Fig. 2c 
7 

2 ° MISSISSIPIEN 

za ORDOVICIEN 

30 

20 

10 


NM 
10 20 30 40 50 60 70 80 90 DEGRES 10 20 30 40 50 60 70 80 90 DEGRÉS 


Fig 14 Fig.2d 


taconiques et scadiens), à laquelle s’est probablement ajouté l'effet postérieur de 
Porogénése appalachienne, présentent une médiane de 50° (extrêmes 15° et 65°). 


Tableaux IV, V et Fig. 1. 
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Tableau V 
Déciles des pendages 


Feuille de la riviere Malbaie partie e de Gaspe 


Dévonien 353 121 115 125 27 30 36 43 57 70 90 
Moyen 


Dévonien Inf.| 123 18 23 30 35 40 50 55 62 70 90 
à Moyen 


Dévonien 174 18 23 30 35 44 55 68 76 984 90 
Inférieur 
Ordovicien 65 30 44 50 57 61 65 70 80 90 90 


N: Nombre de mesures, MX: Valeur maximum, Med: Médiane. 


3). Les Monts Notre-Dame et leurs prolongements — 12 cartes, 934 mesures — 
qui courent, grosso modo, du lac Champlain a la vallée de la riviére Matapédia 
(au-delà de cette vallée, vers le NE, se dressent les Monts Shickshocks). Cette ré- 
gion des Appalaches dont les formations sont comprises, entre le Cambrien et le 
Dévonien inférieur, (orogénése calédonienne sans phase discernable), accuse un 
relèvement très net de la médiane des pendages à 73° (extrêmes 30° et 87°). 


Tableau IV. 


Deux mois de relevés effectués sur le terrain pour le Service de la Carte Géo- 
logique du Québec dans une région, située à la limite des frontières du Quebéc, du 
Nouveau-Brunswick et du Maine (U.S.A.) m’ont permis de constater. 

a. que cette médiane de 73° pour les Monts Notre-Dame correspond par- 
faitement à la réalité, d’ailleurs non seulement la médiane est élevée (75° 
dans cette région), mais la valeur de l’immense majorité des pendages s’en 
écarte trés peu; 

b. lextraordinaire uniformité de direction des pendages relevés: plus de 
90 °/o se situent entre N 25° et N 35° E, avec extrêmement peu de plisse- 
ments ou plissotement locaux; 


c. également, extraordinaire uniformité lithologique dominée par des schistes 
quartzo-argileux gris non fossiliféres. 


C) Les Rocheuses (plissements laramiens — fin du Crétacé — et pliocénes): 


L’étude des cartes des Rocheuses révéle une certaine unité de style de plisse- 
ment, bien qu’on ait à faire à deux orogénéses d’äge différent: en effet, sauf la zone 
des contreforts albertains faillés en écailles, — 16 cartes, 4.738 mesures — dont les 
pendages ont une médiane de 35° (extrêmes 10° et 65°), les Rocheuses centrales, 
orientales et septentrionales (appelées globalement Rocheuses externes) sont dues 
à l’orogénèse laramienne, fin du Crétacé — 27 cartes, 1.440 mesures — et ont un 
pendage médian de 45°, (extrêmes 12° et 80°); pour les Rocheuses Maritimes 
(chaîne côtière) résultant de l’orogenèse pliocène — 9 cartes, 349 mesures — la 
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médiane est 49° (extrêmes 12° et 70°). Notons que des mouvements tertiaires ont 
aussi affecté les formations postcrétacées des contreforts albertains et des Ro- 
cheuses externes; ces formations reposent en nette discordance sur celles antérieu- 
res, avec une médiane de 22° (extrêmes 11° et 44°). Tableau VI et VII et Fig. 2. 


Tableau VI 
Pendages des Rocheuses 


Médianes générales des angles et leurs cosinus 


Contreforts Rochewses ee Rocheuses Maritimes 
NID (Orientales, Centrales (Coast Range) 
AGE Et Septentrionales) 8 
Médiane | Cosinus | Médiane | Cosinus | Médiane | Cosinus 
en° sex. a en° sex. a en? sex. & 

Tertiaire 15 (5) 0,97 22 (2)4 0,92 
Crétacé Supérieur 40 (14) 0,77 25 (3) 0,91 

Crétacé Inférieur 2114) 0,89 35 (3) 0,82 55 (4) 0,57 
Jurassique Supérieur 29 (8) 0,87 50 (10) 0,64 

35505) 0,82 
Jurassique Inferieur 30 (9) 0,87 50 (10) 0,64 

Trias | 537.16) 0,80 45 (6) 0,70 42 (8) 0,67 
Permien | 66 (3) 0,41 
Carbonifère Pennsylvanien | 29 (3) 0,87 | 49 (6) 0,66 

| 62 (1) 0,47 
Carbonifère Mississippien 40 (6) 0,77 45 (5) 0,70 
Dévonien | 35 (4) 0,82 45 (3) 0,70 

Silurien 

Ordovicien 37 (3) 0,80 
Cambrien 40 (5) 0,77 
Précambrien- 35 (2) 0,82 45 (12) 0,70 

Médiane des Médianes 35 0,82 45 0,70 49 0,66 


BROCHU 


Tableau VII 
Deciles des pendages 


N 9 8 7 6 5 4 3 2 1 MX 
NE EFT me lan, 
Cretace 569 15 25 35 40 45 55 60 65 70 90 
Supérieur 
Crétacé 997 15 25 30 30 40 40 50 60 70 90 
Inférieur 
Jurassique 16 20 20 40 45 50 55 56 70 70 85 
Trias 44 15 25 25 30 40 40 40 50 55 80 
Mississipien 109 30 40 40 45 50 55 60 65 70 85 


N: Nombre de mesures, MX: Valeur maximum, Med: Médiane. 


En résumé, pour les Rocheuses, on a une zone plissée et faillée (contreforts 
albertains) caractérisée (médiane 35°) et un intéressant phénomène de convergence 
de tectonique avec des médianes de 45° et 49°, pour deux plissements d’âge dif- 
férent: Rocheuses externes (plissements laramiens et pliocènes) d’une part, et 
Rocheuses Maritimes (plissements exclusivement pliocènes) d’autre part. 


III. Interprétation tectonique des pendages 
et de leur direction 


À) Le Précambrien: 


1) Le relevé d'ensemble des médianes du demi-continent canadien, parait con- 
firmer que les pendages de l’Archéen ont des médianes très élevées se situant entre 
55° ou 60° et 70°, (exception faite du Yukon et de la Colombie) impliquant que 
les régions archéennes du Bouclier Canadien occupent entre 50 et 34% de l’aire 


Tableau VIII 


Largeur actuelle et largeur primitive des formations archéennes du bouclier canadien 


actuelle: of (D ancienne: R a 
Québec (Est, Labrador, Ungava) 1 000 50 2 000 2,0 
Québec (Ouest), Ontario Manitoba 500 34 1 500 3,0 
Saskatchewan Terr. du NO 3 100 54 5 700 1,8 
Yukon, Colombie 500 86 580 1,16 


1) % Aire occupée par rapport aux formations primitivement horizontales. 
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> ° > . : 
qu elles couvraient à l’état horizontal, (méthode du cosinus). Cela confirme les 
données, à l'échelle du Globe, selon lesquelles les formations précambriennes 
auraient occupé la presque totalité de la surface du Globe. CaïzLEux (1953), 
Brocuu (1955). 

Le tableau VII donne à partir de la méthode du cosinus, une approximation 
numérique, de l'étendue primitive des diverses régions étudiées de l’Archéen ca- 
nadien. 

2) Des directions des couches en liaison avec le sens dominant de l’inclinaison 
de leurs pendages vers la Baie d'Hudson pour le Québec et vers le N ou le NO 


Cartel 
Appalaches, Rocheuses, Bouclier canadien: valeur médiane des pendages 


Echelle 1 : 50 000 000 
Les valeurs soulignées sont celles intéressant le précambrien 


pour les autres régions, l’on peut tirer que l’effort des poussées orgéniques s’est 
fait, principalement, à partir de la mer Beaufort et de l’Océan arctique Glacial; 
pour le Québec la poussée semble être venue de l’O à partir de la dépression de la 
Baie d’Hudson (carte II). Les poussées tectoniques sont donc venues du secteur 
nord et nord-ouest, c’est-à-dire de l’Ocean Arctique; il serait du plus haut intérêt 
de savoir dans quelle mesure la chose se répéte pour la Sibérie, pour le bouclier 
finnois et pour le Groénland. 


B) Les Appalaches: 


Les formations résultant de l’orogénése calédonienne présentent des pendages 
médians assez forts, avec cependant, deux types régionaux caractérisés: les Mts 
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Shickshocks (Gaspésie) avec un pendage médian de 50°, ce qui représente un co- 
sinus alpha de 0,66; soit 66% de l’espace occupé par ces sédiments primitivement 
horizontaux, c’est-à-dire que les plissements calédoniens ont réduit ces sédiments 
d’au moins 34%; les Mts Notre-Dame ont un pendage médian de 73°, cela repré- 
sente un cosinus alpha 0,29 soit 29 % seulement de la surface primitive horizontale, 
ce qui équivaut à une réduction d’au moins 71 % de cette dernière; valeur beau- 


Cantet 
Direction des pendages 
CL 
Sens des poussées d’orogénése du Précambrien canadien 


Echelle 1 : 50 000 000 


Direction des pendages 
Poussées des orogénèses correspondant aux plissements 


coup plus forte que pour la Gaspésie. (Le rétrécissement est d’au moins 34 % et 
71% parce que la méthode du cosinus ne tient pas compte de plis couchés, ni des 
chevauchements, ni des nappes, ni des flancs inverses. Elle donne donc un mini- 
mum. Le rétrécissement a été au moins cela). CAILLEUX, in litteris, (1956). 

Ces données montrent, en outre, qu’une méme orogénése peut étre représentée 
par deux intensités de plissements. 

Pour les formations comprises entre le Dévonien moyen et le Permien, résul- 
tant de l’orogénèse appalachienne, la médiane de 26° équivaut à un plissement 
occupant ou représentant 90 % de la surface primitivement horizontale, soit une 
réduction d’au moins 10 % de celle-ci. Tableau IX. 
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Tableau IX 


Appalaches et Rocheuses: largeur actuelle et primitive 
RE NN EN ER 


MICH Largeur Largeur anc. R 
| a ee 2 a ee A 
Region een 
ct & 
ARCS formations pri- Han 
mitivement horiz. 
————— 
Contreforts Albertains 50 71 70 
Rocheuses Externes | 500 70 ts 
Rocheuses Maritimes | 50 66 75 
Appalaches des Provinces 400 89 450 
Maritimes 
Gaspésie 100 60 150 
Monts Notre-Dame | 60 29 210 
C) Les Rocheuses: 


Les Rocheuses centrales et Maritimes ont une médiane des médianes, pour les 
deux régions de 47° soit un cosinus égal à 0,68 d’où l’on peut tirer que les Ro- 
cheuses occupent, en gros, 68 % d’une surface primitivement horizontale, il y a 
donc eu une réduction d’au moins 32 % de cette surface, consécutivement à des plis- 
sements assez prononcés: laramiens principalement pour les Rocheuses externes, 
pliocènes pour les Rocheuses Maritimes. 

On a donc affaire à une tectonique de convergence pour deux plissements 
récents, mais d’äge différent, qui pour être beaucoup plus jeunes que les Appalaches 
(plissements calédoniens, entr’autres) semblent avoir subi des plissements de même 
intensité que les Monts Shickshocks. 

Si on résume, on a dans l’ordre chronologique: 

1). Porogénése calédonienne, caractérisée par deux intensités de plissements 
a) les Monts Shickshocks, médiane 50°, (phase tacconique et acadienne) et les for- 
mations antérieures au Dévonien moyen, dans les Maritimes (médiane de 53°) ré- 
gion quia été affectée ultérieurement par les plissements appalachiens; b) les Monts 
Notre-Dame, plissements calédoniens seuls (médiane de 73°); Tableau IV. 

2). Porogénése hercynienne, — phase appalachienne — pour les Provinces 
Maritimes (médiane de 30°); (Tableau IV). | 

3). Porogénése laramienne pour les Rocheuses externes (médiane de 45°) dont 
les pendages ont été affectés par l’orogénèse pliocène; (Tableau VI). 

4). Porogénése pliocène seule, pour les Rocheuses Maritimes ou chaîne côtière 
(médiane 49°). Tableau VI). 

Il faut mentionner, à part, la zone faillée des contreforts albertains (médiane 
35°) également affectés par l’orogénèse pliocène. Tableau VI. 

Pour toutes les chaînes étudiées, la valeur des pendages tend à diminuer de bas 
en haut de l'échelle stratigraphique: cette loi générale semble découler du fait que 
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les effets des orogénèses s’additionnent pour les formations plus anciennes qui ont 
ainsi pu connaître plusieures orogénèses, alors que les formations plus récentes 
n’ont pu en connaître qu’une. Tableau X. 

Tableau X 


Croissance de la valeur des médianes en relation avec le nombre d’orogénèses 


Region Plissement Médiane 
Contreforts 2 Pliocène : 15 
albertains 1 Laramien et Pliocéne 35 
Rocheuses 2 Pliocéne 22 
externes 1 Laramien et Pliocène 45 
Rocheuses Pliocène 49 
Maritimes 

4 Appalachien 30 
Appalaches des 3 Calédonien (phase acadienne) —-+ Appalachien 45 
Provinces Maritimes 2 Calédonien (phase taconique + phase Acadienne) + 
Appalachien 58 
1 Précambrien + les 2 phases Calédoniennes + 
Appalachien 48 
3 Appalachien 26 
Gaspésie 2 Calédonien (phase acadienne + Appalachien) 40 
1 Calédonien (phase Taconique + phase Acadienne) 
+ Appalachien 50 
Monts Notre-Dame Calédonien 73 


En somme, cela revient à dire qu’une région qui a connu plusieures orogénèses 
a plus de chances d’avoir des pendages plus élevés qu’une région qui n’en a subi 
qu’une seule; c’est qui explique, en partie, l'augmentation de la valeur des pen- 
dages d’une orogénèse à une autre dans l’échelle géologique, du moins depuis le 
Cambrien. (Tableau X et XI.) 


Tableau XI 
Médiane du dernier plissement 
AGE REGION MEDIANE 

Pliocène Contreforts albertains 15 
Rocheuses externes 22 
Rocheuses maritimes 49 
Appalachien Appalaches maritimes 30 
(Hercynien) Gaspésie 26 
Calédonien Monts Notre-Dame 73 


Si l’on considère le tableau XI où n’est rapporté que le dernier plissement qui 
5 ; ee ; : 
a influencé une région donnée (ce qui offre une médiane vraiment représentative 
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d’un plissement), l’on constate des valeurs élevées: 73° pour les Monts Notre-Dame, 
49° pour les Rocheuses Maritimes. | 

Le facteur dominant de l’allure des plissements est sans doute la composante 
des poussées tangentielles et des poussées de fond: ainsi les Monts Notre-Dame, 
impliquent peut-être des pressions plus fortes que les plissements de la Gaspésie 
qui sont de même Âge. 

Selon divers facteurs en jeu, l’ordre de grandeur de la médiane des plissements 
pourrait varier au moins de 15° à 70° d’après les cas étudiés ici. 

On notera la diversité des valeurs de plissements de même Âge: Pliocène 
(Alberta 15°, Rocheuses externes 22° et Rocheuses Maritimes 49°); Calédonien 
(Gaspésie 50° et Mont Notre-Dame 73°). 

D’autre part, des convergences de même ordre de grandeur peuvent être 
notées pour des plissements d’äge très différent: Monts Shickshocks 50°, Rocheuses 
externes 45°, Rocheuses Maritimes 49°. 

Seul le plissement appalachien semble avoir une individualité bien à lui 
(absence de similitude avec un plissement de même Âge où d’age différent) avec 
une médiane de 30°. 


Conclusion 


En résumé, l’Amérique du Nord (observations pour le Canada) semble être 
he 
caractérisée par deux grands ensembles de pendages. 


a) Le Précambrien avec une médiane générale trés forte de 60°, dont le centre 
L4 . 0 . 
d’orogénèse apparait être l'Océan Clacial Arctique. 


b) Les Appalaches et les Rocheuses dont les médianes régionales ont des 
valeurs plus faibles se situant principalement entre 30° et 50° avec comme extrêmes 
les plissements Calédoniens des Monts Notre-Dame 73° et le Pliocéne de l’Alberta 
(15°—22°). 

Si l’on met en parallèle d’une part, les pendages de médiane élevée du Pré- 
cambrien et les orientations extrêmement flous, contournées et capricieuses des plis- 
sements de ces formations (du moins à l’échelle régionale) avec les pendages moins 
forts et les directions remarquablement régulières des Appalaches et des Rocheuses 
l’on est en droit, de penser que les plissements de l’Archéen ont peut-être pu affecter 
un matériel plus plastique (ce qui n’implique d’ailleurs pas la mise en jeu de forces 
tectoniques plus considérables que celles qui ont été demandées pour la formations 
des chaînes plissées antérieures) de telle sorte que des forces ou des pressions égales 
ont pu selon la plasticité et la température des sédiments en cause, être à l’origine 
de plissements caractérisés par des médianes d’ordre de grandeur assez différents; 
les plissements très accusés des Monts-Notre-Dame sont peut-être dus, en partie, à 
une très forte plasticité comparativement aux formations de la Gaspésie. 

Il serait enfin souhaitable d’étendre ces recherches (relevés exhaustifs et systé- 
matiques de pendages sur toutes les cartes et documents géologiques), aux Etats- 
Unis et même en Amérique Centrale et en Amérique du Sud, pour la grande dorsale 
de l’arc andin; il se posera aussi le problème de savoir si les médianes des chaînes 
plissées sont plus fortes pour les chaînes américaines que, pour l’ensemble de celles 
du Globe, en général, et d'Europe, en particulier: les relevés de M. A. CAILLEUX 
(1956) pour les systèmes plissés européens, permettront des comparaisons très 
intéressantes entre les divers systèmes plissés des deux continents. 
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A l'échelle du Globe il reste acquis que l’Archéen soit affecté d’un même style 
de plissement, très accusé, avec des médianes de 60° à 70° A. CaïzLEux (1952) et 
M. Brocuu (1955), médianes qui se différencient nettement des valeurs obtenues 
pour les autres systèmes plissés étudiés ici et trouvées par A. CAILLEUX (1956): 20° 
à 50° pour les plis calédoniens à alpins. 


Summary 


An examination of the maps of the eastern Canadian Shield had yielded a 
median value of 60° for the dip of the Pre-Cambrian rocks (M. Brocuu, 1955). In 
the present paper this value is confirmed for the whole Shield. 


The following results were obtained for the remaining orogenic belts of 
North America: 
(1) For the Appalachian Mountains in the widest sense: 
a) Caledonian orogeny including the effects of subsequent Appalachian fol- 
ding, Gaspé Peninsula, 50°, Maritime Provinces, 53°; 
b) Caledonian orogeny alone, Monts Notre Dame, 73°; 
c) Appalachian phase of the Variscian orogeny, Maritime Provinces, 30°. 
(2) For the Rocky Mountains: 
a) Laramide orogeny in regions which were also effected by Pliocene move- 
ments, outer Rocky Mountains, 45°, Albertan foothills, 35°; 
b) Pliocene orogeny, Coast Ranges, 49°, Post-Laramide strata of the outer 
Rocky Mountains and of the Albertan foothills, 15° and 22°. 


Conclusion: The dip angles of the Rocky and Appalachian Mountains are 
considerable and indicate that the original area of the undisturbed sediments has 
been reduced by at least 15 to 17 per cent. 

The dip angles of the Pre-Cambrian rocks in Canada are still larger and 
require a reduction of their original area by as much as 50 per cent. 


Zusammenfassung 


Das Studium der Karten des Ostens des Kanadischen Schildes hatte einen 
Medianwert fiir das Fallen der Schichten des Archaikums von 60° ergeben 
me ie 1955). Dieser Wert bestatigt sich in diesem Artikel fiir die Gesamtheit 

es Schildes. 


Die Ergebnisse fiir die zwei anderen großen Faltensysteme Nordamerikas 
sind folgende: 


1. Für die Appalachen im weitesten Sinne: 


a) kaledonische Orogenese zuzüglich der Auswirkungen der späteren appa- 
lachischen Faltungen, Gaspé-Halbinsel 50°, Kiistenprovinzen 53°; 


b) kaledonische Orogenese allein, Monts Notre Dame 73°; 
c) hercynische Orogenese — appalachische Phase —, Kiistenprovinzen 30°. 
2. Für das Felsengebirge erhalt man: 


a) laramische Orogenese in Gegenden, die von pliozänen Bewegungen in Mit- 
leidenschaft gezogen wurden, äußere Felsengebirgsketten 45°, Alberta 35°; 
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b) pliozäne Orogenese, Kiistenkordillere 49°, postlaramische Schichten der 

äuferen Felsengebirgsketten und der albertinischen Vorberge 15° und 22°. 

_ _ SchluRfolgerung: Die Einfallswinkel des Felsengebirges und der Appalachen 

sind ziemlich groß und zeigen eine Verminderung der urspriinglich von den 
Ablagerungen eingenommenen Oberfläche um mindestens 15—17% an. 

Die Einfallswinkel des Präkambrium sind in ganz Kanada sehr groß und 

erfordern eine Verminderung der ursprünglich, bei horizontaler Lagerung, von 

diesen Formationen eingenommenen Oberfläche um 50%. 
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Statistique de pendages à Madagascar 


Par 


ANDRE CAILLEUX, St. Maur 


Introduction 


Il existe plusieurs manières d'étudier la tectonique, ou architecture des terrains 
et des roches. L’une des plus courantes, consiste à donner la description architectu- 
rale détaillée d’une région limitée: elle est à la base de tous les autres travaux. Une 
autre manière, plus ambitieuse, vise à imaginer des théories, ou à reconstituer les 
processus grâce auxquels les roches de l’écorce ont été, après leur dépôt, élevées en 
montagnes, déformées, plissées; cette étude a été surtout, jusqu'ici qualitative. Une 
troisième manière, qui est ici la nôtre, vise à établir des bilans qantitatifs mon- 
diaux. Elle est, à la fois, plus générale que la première, et plus rigoureuse que la 
seconde. 

Parmi les bilans tectoniques quantitatifs qu’on a ainsi tente d’établir, à l’chelle 
du Globe, et provisoirement, nous pouvons citer: 

1° Longueur, largeur, allongement, surface et point culminant actuels des 
principales chaînes qui ont été plissées, depuis le Silurien jusqu’à nos jours 
(CAILLEUX et TRICART, 1954). 

2° Surface continentale consolidée en fonction de l’âge, du Cambrien à nos 
jours (CAILLEUX, 1954). 

3° Rétrécissement des chaînes plissées (voir bibliographie dans CAILLEUX, 
1957). 

4° Fréquence relative des différentes valeurs de pendages (Brocuu, 1955. 
Voir bibliographie dans CAILLEUX, 1956). 

C’est la dernière étude, celle des pendages, dont nous allons exposer ici, après 
un bref historique, les récents progrès. 


II. Bref historique 


MicxeL BRoCHU, pour le Canada, et moi-même pour des régions très variées, 
appartenant à tous les continents, nous avons montré que les terrains archéens 
(= précambriens anciens), toujours nettement plissés, ont un pendage notable: 
en moyenne, 60 à 70°. Si, une couche étant aujourd’hui ainsi inclinée, on la rabat, 
par la pensée, jusque dans sa position primitive, voisine de l’horizontale, on voit 
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immédiatement, d’après le cosinus des angles de pendage, qu’elle occupait jadis une 
surface 2 à 2,8 fois plus grande. Appliquons ce facteur de multiplication de 2 à 2,8 
à l’ensemble des continents actuels, dont tous les géologues admettent, au moins 
implicitement, qu’ils ont un tréfonds archéen; compte tenu du plateau continental 
qui s’y rattache, on voit qu’à l’origine, avant les premiers plissements, la matière 
de l’Archéen occupait, à peu de choses près, la surface entière du Globe, Océans 
actuels compris. La seule alternative pour échapper à cette conclusion serait 
d'imaginer une Terre alors plus vaste, et qui depuis se serait rétrécie; mais pour 
donner aux continents d’alors la même surface relative qu’aujourd’hui, il faudrait 
un rayon qui soit, avec le rayon actuel, dans le rapport de 1/2 ou V2,8 à 1, c’est-a- 
dire 1,4 à 1,7 fois plus grand; ce qui paraît bien invraisemblable. On est donc 
ramené à l’hypothèse d’une terre pas plus grosse qu’aujourd’hui, ou presque pas, 
et qu’occupait en entier l’Archéen; et comme il ne pouvait probablement pas 
occuper alors davantage, il est vraisemblable qu’il n’y en a plus, aujourd’hui, sur 
le fond des Océans, en dehors du plateau continental et de quelques exceptionnels 
hauts-fonds; ou qu’il y en a très peu. 

Lorsque j’ai présenté pour la première fois ces considérations (1952), Mr. 
G. RuTTEN (1955) m’a opposé d’intéressantes objections. J’y ai répondu (1955). 
Finalement, le débat s’est ramené à celui-ci: «L’échantillonnage de l’Archéen, qui 
a fourni les valeurs de 60 à 70°, est-il bien représentatif des valeurs mondiales?». 
Sur le conseil de Mr. G. RUTTEN, MICHEL Brocuu s’est adressé à l’un des plus 
vastes affleurements de Précambrien connu, le Bouclier canadien: trois mille 
valeurs, tirées des cartes, lui ont donné une médiane de 60°. 

Il était intéressant de chercher un contrôle, en s’adressant à une région aussi 
bien étudiée, mais aussi différente que possible du Bouclier canadien: Madagascar 
remplit bien ces conditions, comme nous allons le montrer. 

Je remercie chaleureusement Mr. BESAIRIE, Directeur du Service géologique 
de Madagascar, qui a bien voulu me fournir une bonne moitié des cartes nécessaires, 
et qui m’a fait profiter de ses judicieuses critiques et de sa connaissance inégalée de 
la géologie de l’île; et Madame Basse DE MENORVAL, qui m’a suggéré d’utiles 
améliorations de ce texte. 


III. Avantages de Madagascar pour l'étude des pendages 


Envisagée à l’échelle de la planète, Madagascar s’oppose au Bouclier canadien 
par une foule de caractères: situation australe, isolement (au moins depuis le 
Jurassique), étendue quinze fois plus faible; évolution stratigraphique de type 
gondwanien; absence de bordure plissée hercynienne ou alpine. Tandis que le 
bouclier canadien est le noyau d’un vaste continent, Madagascar est un modeste 
tronçon. Si deux socles archéens différent, c’est bien ces deux-là. 

D'autre part, Madagascar présente, sur certains autres territoires, l'avantage 
d’avoir, depuis plus de 25 ans, un directeur du Service géologique qui a su imposer 
à ses collaborateurs une stricte et heureuse discipline dans les levés: de 1A résulte, 
entre autres, que les pendages sont mesurés, et portés sur les cartes récentes, uni- 
formément. Les pendages sont en général arrondis au multiple de 10 entre 90° et 
40°, et au multiple de 5 entre 30° et 15°; pour qui connaît les variations par 
gauchissement, d’un point à l’autre du terrain, cet arrondi apparaît tout à fait 
justifié, pour des cartes de reconnaissance. Au dessous de 13°, les pendages sont 
donnés à 1° près, le plus souvent. 
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IV. Méthodes de relevé 


À ss 

Si on considère des plissements, on peut, dans le cas le plus général, connaître 
les pendages par quatre sortes principales de documents, comme je l’ai indiqué 
ailleurs (1956). Dans l’ordre de préférence, ce sont: 


1. Carte structurale = carte en courbes de niveau de la surface supérieure 
actuelle d’une couche d’äge connu. 


2. Profil — coupe verticale à échelle des hauteurs spécifiée, la coupe étant bien 
perpendiculaire à la direction des plis. 


FRE ES 
3. Carte géologique où les pendages sont figurés en direction et en grandeur, 
: ARS, de. 
en des points répartis également dans les diverses situations tectoniques possibles, 
202 
sans préférence. 


4. Données numériques indiquées dans le texte, et sous la même réserve de 
“a: ate 
répartition équitable. 


Dans le cas des terrains précambriens, les cartes structurales sont rares, car il 
est difficile de trouver des repéres stirs; les profils sont rares ou schématiques, pour 
la méme raison. Pour Madagascar, des cartes géologiques, au contraire, existent; 
elles sont excellentes; les points du terrain où les pendages ont été mesurés parais- 
sent répartis indépendamment des positions tectoniques, ou presque, si du moins 
on juge de celles-ci d’aprés les anticlinaux et les synclinaux figurés par les auteurs 
sur les cartes, et d’aprés les coupes données par eux. 

Pour éviter tout choix, j’ai fait dépouiller toutes les cartes 4 ma disposition 
dans ma bibliothèque: la liste en est donnée à la fin de cet article. Les relevés ont 
été faits carte par carte et, pour chaque carte, Âge par âge. Ils ont porté sur les 
terrains stratifiés archéens, mais aussi sur les terrains plus récents, pour comparai- 
son. On a relevé, non seulement les pendages chiffrés, mais aussi, ce qui est essentiel 
pour la statistique, les symboles de pendage vertical et de pendage nul. 

Une fois la valeur ou le symbole lus, l’aide-technique les entourait d’un cercle 
bleu sur la carte, et les inscrivait au fur et à mesure sur une feuille distincte. 

Le relevé fini, un bref examen me permettait de contrôler qu’on n’avait 
oublié sur la carte aucun pendage. Le pourcentage d’oublis s’est avéré de l’ordre 
de 2%. Dans un cas où il atteignait 4%, la statistique a été refaite; pourtant, la 
médiane ne s’est pas trouvée changée. L’erreur n’avait donc pas été systématique. 
A ce point de vue, il y a un intérât à ce que l’aide-technique ne soit pas mise au 
courant de la recherche projetée: toute idée préconçue se trouve exclue grâce à 
cette précaution. 

Dans le cas où les pendages sont tous des multiples de 5 ou de 10, on les relève 
comme dans le dépouillement d’un vote. Puis on récapitule (tableau 1, colonne N). 

Des N, on passe par addition aux N cumulés et de la aux N 0/0. Si les pendages 
se suivaient de 1 en 1, on aurait, dans les colonnes P et N /o, directement de quoi 
tracer les courbes cumulatives et les histogrammes. 

Mais l’examen même des données N du tableau 1 nous révèle ici une erreur 
possible, qui ne serait pas négligeable, et qu’il y a lieu d’éviter. On voit en effet, au 
premier coup d’ceil, que les pendages notés par l’auteur de la carte comme multiples 
de 10 sont beaucoup plus nombreux que ceux qui ont été notés par lui comme 
multiples de 5. On remarque en particulier l’absence de pendages 85°, alors qu’il y 
en a 47 notés 90° et 29 notés 80°. Il n’y a là rien que de très normal: l’auteur de la 
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Tableau 1 


Exemple de relevé. Précambrien. Androyen. Madagascar. 
Aurouze, J., (1953). Carte géologique. 1/100 000, Fotadrevo-Bekily. 


i nen. 


1% N N N 1% N D 
cum DA corr. DARTECL 
Be Se in EE ee ee ee el nn 
0 4 4 2 255 2 
5 2 
10 2 
15 1 
20 5 9 4 24 3 
25 2 11 5 26 4 
30 10 21 9 34 vi 
35 2 25 10 36 8 
40 25 48 20 44 15 
45 7 55 23 46 11 
50 19 74 31 54 26 
55 1 75 32 56 13 
60 36 dit 47 64 39 
65 2 115 48 66 (ty 
70 41 154 65 74 56 
75 6 160 68 76 18 
80 29 189 80 85 74 
85 26 
90 47 236 100 90 100 


carte avait reçu mission de noter sur le terrain les pendages en gros, et il a arrondi 
au multiple de 10, ne recourant au multiple de 5 que lorsqu'il n’avait pas le moyen 
de trancher entre arrondir en-dessus et arrondir en-dessous. Il a donc bien opéré. 
Mais quant à nous, en dépouillant, nous n’avons pas le droit de considérer, par 
exemple, que 80% de pendages (colonne N %, avant-dernier pourcentage) ont 
moins de 80°; ils ont en réaltié moins de 85°, et c’est cette valeur que nous ins- 
crirons dans une nouvelle colonne: P corrigé. Nous corrigerons de même, au 
mieux, les autres P. 

A l’aide des P corrigés, et des N %, nous construisons la courbe cumulative 
(fig. 1, Androyen). Puis de celle-ci nous déduisons les N % rectifiés, relatifs aux P 
multiples de 10. D’un N rectifié au suivant, la différence D nous donne l’ordonnée 
correspondante de l’histogramme (fig. 2, Archéen inf. = Androyen). 

La médiane se lit sur la courbe cumulative, au droit de l’ordonnée 50% (fig. 1), 
comme de coutume. 


V. Résultats relatifs & Madagascar 


Les résultats sont exposés dans le tableau 2 et résumés dans le tableau 3. La 
figure 2 présente des exemples typiques. 

Situons d’abord ces résultats dans leur cadre géologique. Madagascar présente 
un socle Archéen, aujourd’hui porté vers l’altitude de 1 000 mètres; on n’y a pas 
signalé de Précambrien supérieur ou Algonquien. Sur l’Archéen plissé reposent, en 
discordance, des schisto-quartzites dévoniens. Puis, après une nouvelle discordance, 
vient une épaisse couverture gondwanienne, comparable au Karroo, et allant du 
Carbonifère au Jurassique moyen (Sakamena, Sakoa, Isalo). Cette série, subdi- 
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À a | 
visée en trois par deux légères discordances, repose à l'Est sur PArchéen, et plonge 
à l'Ouest sous une couverture sédimentaire plus récente. 


Légende des figures 


ON 5203430. 40.135057 60 MIO SON IO 
Pendage em degres 


Fig. 1. — Courbes cumulatives de pendages à Madagascar. 
En abcisses, valeurs des pendages en degrés sexagésimaux (0 à 90°). 
En ordonnées, pourcentages des pendages inférieurs à la valeur considérée. 


Isalo Trias à Jur. moyen. Sakamena BO 1954 
Sakamena Perm. sup. à Trias inf. Sakamena-lanapera BO 1954 
Sakoa Carb. sup. à Perm. inf. Sakamena BO 1954 
Vohibory Archéen sup. Ejeda-Gogogogo BO 1953 
Graphite Archéen moyen Fotadrevo-Bekily AU 1953 
Androyen Archéen inf. Fotadrevo-Bekily AU 1953 


Or sur les tableaux et sur les figures, comme sur le terrain, l’opposition appa- 
raît très nette, entre l’Archéen très plissé, et la suite, qui l’est de moins en moins. 
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La médiane des pendages, de 70° dans l’Archéen, passe à 29° dans le Dévono- 
carbonifère, 26° dans le Permo-Carbonifère, 12° dans le Permo-Trias, pour tom- 


Jurassigue 
a Trias 


Fig. 2. — Histogramme des pendages 
à Madagascar. 

En abcisses, valeurs de pendages en 
degrés sexagésimaux en tranches de 10°, de 
0a 90° 

En ordonnées: pourcentages de pen- 
dages dont la valeur est comprise dans la 
tranche considérée. 

Localités et références: comme fig. 1. 

L’inclinaison des hachures est égal an 
pendage moyen de la tranche considéré. 


ber à 8° dans le Trias-Jurassique de l’Isalo: toutes valeurs relevées très prés des 
affleurements du socle, à moins de 10 ou 20 kilomètres. 
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Tableau 2 
Pendages à Madagascar. En degrés. 
A a N Pend. en° Référence 
ee Baron d’obs. | Mediane biblio!) 
A | 
Trias à Jura. Moyen (Isalo) Sakamena 5 4 BO 1954 
Trias à ‚Jura. Moyen (Isalo) Ambilobé 5 13 BG 1956 
Permien inf. Trias sup. (Sakamena) Sakamena 27 12 BO. 1954 
Permien inf. Trias sup. (Sakamena) lIanapera a 12 BO 1954 A 
Carb. sup. Permien inf. (Sakoa) Sakamena 58 27 BO 1954 
Carb. sup. Permien inf. (Sakoa) Ianapera 13 25 BO 1954 A 
Dévonien à Carb. (?) (sch. et quarzites) Andapa 13 29 ley AES) 
Andapa dd 30 EAE>1955 
: Sakamena-Sakoa 88 61 BO 1954 
Arch à 
Vohibory Ejeda-Gogogogo ll 71 BO 1953 
Tanapera 46 72 BO 1954 A 
Ankazontaha-Ampanihy 25 73 NO: 1953 
‘ Andapa 55 62 LA 71955 
Vangaindrano 22 62 BE 1949 
Imanombo-Ranomainty 14 68 NO 1954A 
Archéen, | Janapera 2 69 BO 1954 A 
serie du Ejeda-Gogogogo 26 72 BO 1953 
Graphite Tranoroa-Bekitro 67 72 LN 1953 
Fotadrevo-Bekily 105 72 AU, 1953 
Farafangana 48 15 BE 1949A 
U Ankazontaha-Ampanihy 76 81 NO 1953 
LE f Ampandrandava 21 32 BE 1949 B 
| = Androyen sup.| Ianapera 39 69 | BO 1954A 
em | Lee à | Ankaz. Ampanihy A 70 NO 1953 
EEE Tranomaro Ranotsara 49 43 BE 1949 B 
BE en | — Androyen moy. | Tranomaro 65 57 NO 1954 
“a Y Androyen | Fotadrevo-Bekily 236 69 AU 1953 
| non Imanombo-Ranomainty 85 73 NO 1954 
differ. Tranoroa-Bekitro 29 76 LN 1953 
N — Nombre de pendages observés. — Méd. — Leur valeur médiane en degrés sexagésimaux. 
1) Les groupes de deux lettres (BO, LA... etc.) sont les deux premières lettres des noms des 
auteurs, et renvoient à la Bibliographie, à la fin l’article. — LN — Laure et Norzer. BG = 
BERTHOIS et GUILCHER. 
Tableau 3 
Récapitulation des pendages de Madagascar. En degrés. 
A Nombre Méd. des 
A d’observ. | Méd. en° 
Trias à Jurassique moyen (Isalo) 8 8 
Permien sup. à Trias inf. (Sakamena) 31 12 
Carb. sup. à Permien inf. (Sakoa) 71 26 
Dévonien à Carb. (?) (Schistes et quartzites) 13 29 
f Vohibory 341 71 
Archéen Série du Graphite 492 72 
\ Androyen 531 69 
Archéen, les 3 ensemble 1364 70 
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VI. Comparaisons et conclusions 
A. L’Archeen 


La médiane de 70°, trouvée ici pour l’Archéen, vient confirmer les données 
antérieures (Tableau 4). 
Tableau 4 


Evaluations successives des pendages médians de lArchéen. 


Date Nes ere Région cae = Auteur 
pendages | series en 
1952 50 14 Afr., Eur., Amér., Asie 69 Cailleux 
1954 3 000 Bouclier canadien 60 Brochu 
1956 3 100 20 Afr., Eur., Amer., Asie 60 à 70 Cailleux 
1956 1 364 22 Madagascar 70 Cailleux 
1957 4 500 Afr., Eur., Amér., Asie., 60 à 70 Cailleux 
Mad. 


Bien que beaucoup plus petit que le Canada, et trés éloigné, Madagascar n’est 
pas moins énergiquement plissé, au contraire. Les échantillonnages poussés de 
Madagascar et du Canada confirment les résultats des échantillonnages antérieurs, 
plus étendus mais beaucoup moins denses. Ils nous permettent de reprendre, avec 
d’autant plus de force, la conclusion: Si l’Archéen forme bien le tréfonds de tous 
les continents et si, là où il est caché, il a les méthes pendages que là où il est visible, 
la matière qui le forme a dû, avant les plus anciens plissements archéens, s’étendre 
sur une surface assez voisine de la surface totale du Globe, océans actuels compris. 

Pour Madagascar, la valeur de 70° classe bien son Précambrien comme 
Archéen, et non comme Algonquien, celui-ci donnant ailleurs les plus souvent des 
medianes plus faibles, de l’ordre de 30° à 50° (CarzLeux, 1956). 


B. La couverture carbonifère-jurassique 


La valeur des pendages, dans la zone de bordure où elle à été statistiquée, non 
loin du socle, atteignant 24°, 12° et 8°, s’avére beaucoup plus élevée que dans les 
bassins sédimentaires habituels, et même sur leur bordure, et elle égale celle de 
certaines structures plissées (Tableau 5). 


Tableau 5 


Pendages médians de quelques termes de comparaison, en degrés, d’après Cailleux, 1956 
Tableaux III et VIII) 


Bordure de bassin Loxemboute 

sédimentaires au Charleville 3 
contact du socle De de Morvan 7 
plus ancien. oi 


Liban, Hermon, Antiliban, etc. 


DONN D = ON © 


Chaînes Hercyniens Campine belge et hollandaise 
plissées Plis Sarre 1 
Béchar — Abadla — Mézarif. 1 
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Précisément la couverture sédimentaire carbonifère À jurassique moyen de 
Madagascar ne forme, à proprement parler, ni un bassin, ni une plateforme, mais 
étant limitée à l’un des flancs de l’île, une banquette dissymétrique, relevée vers 
l'Est au contact du vieux socle archéen, et affaissée vers l'Ouest, vers le canal de 
Mozambique, où elle s’ennoie sous le Jurassique, le Crétacé, et le Tertiaire. Il s’agit 
donc d’un type de structure assez original. Les fortes valeurs de pendage soulignent 
son originalité et aideront peut-être à mieux comprendre sa genèse. 


Zusammenfassung 


Auf Madagaskar ergaben ungefähr 1400 Messungen des Einfallswinkels für 
das Archaikum einen Medianwert von 70°, in Ubereinstimmung mit den schon 
vorher gefundenen Werten von 60°—70° in Kanada, Europa, Südamerika, den 
Vereinigten Staaten, Afrika u. a. m. Damit bestätigt sich, daß das Material des 
Archaikum, welches mit Einfallswinkeln von 60°—70° den Sockel der Kontinente 
bildet, vor den ersten Faltungen eine Oberfläche bedeckt haben muß, die min- 
destens 2- bis 2,8mal größer als die heutige war; das bedeutet, daß sie fast die 
gesamte Erdoberfläche einnahm. 

Wie man ohne weiteres erkennt, ist es wenig wahrscheinlich, daß es auf dem 
Grunde der Ozeane außerhalb der Kontinentaltafel und einiger Untiefen viel 
Archaikum gibt. 

In Madagaskar scheint das Devon-Karbon weniger geneigt zu sein (25°—30°) 
und besonders die Decke aus terrestrischem Karbon bis Jura noch weniger (25° bis 
etwa 5° an seinem Rande), Werte, die jedoch viel höher sind als in den gewöhn- 
lichen sedimentären Becken. 


Summary 


In Madagascar about 1400 measurements of the dip angle of the Pre-Cam- 
brian rocks vielded a median value of 70°. This agrees very well with the values 
of 60 to 70° which had previously been found in Canada, Europe, South America, 
the United States, Africa, and in other countries. It is thus verified that the Pre- 
Cambrian rocks now forming the substructure of the continents with dip angles 
of 60 to 70° once covered an area at least twice to 2.8 times as large as at present; 
i. e., they covered nearly the whole surface of the earth. 

It is obviously improbable, therefore, that there would be much Pre-Cambrian 
on the ocean bottom beyond the continental shelf, exept for some elevations. 

In Madagascar the dip of the Devonian and Carboniferous rocks seems to be 
smaller (25 to 30°), and the terrestrial cover rocks of Carboniferous to Jurassic 
age are even less inclined (25° to about 5° at their margin). These values are, 
however, much higher than in most sedimentary basins. 
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Studien über Schutthalden in Lappland und auf Spitzbergen 


Von 
ANDERS Rapp, Uppsala 


Schutthalden oder Sturzhalden (KoxrGEL, S. 222) sind eine Sonderform von 
Hängen und bezeichnen eine frühe Phase in der allgemeinen Hangentwicklung von 
der Felswand zur Peneplain. Der vorliegende Aufsatz behandelt vor allem 
Materialverlagerung und Morphologie von Schutthalden an zwei vom Verfasser 
beobachteten Stellen: in Karkevagge in Nordlappland (Schweden) und am Tempel- 
berg auf Spitzbergen. 


Einleitung | 

Im großen gesehen stellt man sich die Schutthalden- oder Talusphase vor als 
eine Hangentwicklung auf folgende Art: Eine steile Felswand verwittert. Das Ver- 
witterungsmaterial stürzt ab und bildet eine Schutthalde am Fuß des Berges. So- 
wie der Halde mehr Material zugeführt wird, wächst sie mit gleichbleibender 
Boschung von etwa 35° in die Höhe. Die Mutterwand weicht zurück und wird 
schließlich ganz von Schutt verdeckt. Beim Zurückweichen bildet sich ein flacherer 
Hang im Felsgrund aus, der sogenannte Felskern, der etwa den gleichen Bösch- 
winkel wie die Schutthalde hat, jedoch von dieser bedeckt bleibt (LEHMANN, BAK- 
KER). Bevor sich der Hang weiterentwickeln kann, muß Material von der gewach- 
senen Schutthalde wegtransportiert werden. 

Um die Hangentwicklung in der Talusphase und auch später beurteilen zu 
können, muß man wissen, welche Prozesse sich bei Umlagerung und Abtransport 
von Schutt abspielen und wie schnell sie vor sich gehen. 

Die folgende vorläufige Einteilung solcher Transportprozesse betrifft vor allem 
Schutthalden in alpinem Gebiet und ist vom Verfasser auf Grund eigener Beob- 
achtungen und von Beschreibungen in der Literatur aufgestellt worden. 

1. Individuelle Partikelbewegungen. Rollen oder Gleiten auf nacktem Boden 
oder Schnee (MORAWETZ, FRIEDEL, MICHAUD). 

2. Kleine Schuttrutsche. Bewegung oberflächlicher Schuttzungen in einigen 
Dezimetern bis zu einigen Metern Breite. Sie dringen nicht bis auf flaches Gebiet 
an der Haldenbasis vor (MoRAwETZ S. 29, FRIEDEL S. 26). 

! 12° 
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3. Große Schuttrutsche. Erfassen Schutthalden zu großen Teilen oder ganz 
und können weit auf flaches Gebiet vordringen. (LEHMANN S. 113 [Die Alpen], 
Ho.msen S. 175 [Norwegen]). 


4. Schuttcreep. Sehr langsame, unmerkliche Bewegung der Schuttmasse an 
einem Hang. Wird infolge Temperaturwechsel, Feuchtigkeitswechsel, Frieren- 
Tauen u. a. hervorgerufen (PENCK S. 71, SHARPE S. 30). 


Die obengenannten vier Transportformen sind Massenbewegungen im Schutt 
selbst. Die folgenden Transportprozesse bedingen jedoch das Mitwirken anderer 
Transportmittel. 


5. Lawinentransport. Transport von Schutt mit Schneelawinen. Wird wenig 
beachtet, von einigen Verfassern aber doch genannt (MORAWETZ S. 35, TRICART- 
CAILLEUX S. 168, Fromme S. 17). 


6. Muren. Schneller und plötzlicher rutschartiger Transport einer breiartigen 
Masse aus Steinen, Erde und Wasser an einem Hang (Stiny 1910). 


7. Abspülung und anderer Transport mit fließendem Wasser. 


8. Solifluktion. Wenn die Schutthalde unten in einen Fließerdehang übergeht, 
geschieht der Abtransport mit der Fließerde (Höcsom S. 285, Jann S. 10, Ma- 
LAURIE S. 16). 


9. Windtransport. 


Durch Erosion an der Haldenbasis kann außerdem Material von einem Fluß 
oder Gletscher oder auch von der Brandung abtransportiert werden. 


Nach den Messungen des Verfassers an natürlichen und künstlichen Schutt- 
halden (Erz- und Schotteraufschüttungen) zeichnen sich diese durch ein gerades 
oder ganz schwach konvexes oder konkaves Profil mit etwa 32°—40° Neigung aus, 
solange sie nicht anderen Umlagerungsprozessen als dem obengenannten Prozeß 1 
oder 2 unterliegen. Alle Arten von Umlagerungen können aber an Hängen mit 
kleinerer Neigung als 32° vor sich gehen (möglicherweise mit Ausnahme von Nr. 2), 
so daß sie auch dann noch eine Talwanderung des Materials und eine Abflachung 
an der Basis verursachen kônnen (siehe Abb. 1 [im Anhang] und Abb. 2). 


Einiges iiber die Morphologie der Schutthalden und gewisser verwandter Bildungen 


Viele Forscher haben Messungen über den Böschungswinkel von Schutthalden 
durchgeführt. Meist hat man nur vereinzelte Neigungen gemessen, um die Schwan- 
kung der Maximalböschung mit der Gesteinsart zu ermitteln (BARGMANN, Prwo- 
WAR, STINY). Die umfassendsten Beobachtungen dieser Art dürften von Prwowar 
gemacht worden sein, der in den Alpen die Mittel- und Extremwerte der Böschun- 
gen vermaß, jedoch keine ganzen Profile aufnahm. Er scheint jedoch die Abnahme 
der Haldenböschung nicht genügend beachtet zu haben, die durch gewisse Um- 
lagerungsvorgänge bedingt wird, und es kann die Frage gestellt werden, ob nicht 
eine Reihe seiner minimalen Böschungswinkel mehr aus der Art des Verlagerungs- 
transportes (z. B. Lawinentätigkeit) als auf der Gesteinsart resultiert. 

Um den großen Einfluß verschiedener Transportformen auf die Böschung der 
Schutthalden zu erläutern, werden hier vier Hangprofile wiedergegeben (Abb. 1; 
vergleiche auch Abb. 2, eine Prinzipskizze extremerer Formen als in Abb. 1). 
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Die benutzte Methode der Profilmessungen 


Die Hangprofile sind mit einem besonders entwickelten Neigungsmesser mit 
Vertikalpendel sowie mit einem 50 m langen Stahlbandmaß vermessen worden. 
Die Messungen wurden längs einer eingefluchteten geraden Linie aufwärts oder ab- 
wärts am Hang ausgeführt. Der Neigungsmesser sitzt in einem quadratischen Holz- 
rahmen von 1 m Seitenlänge. In gleichen Abständen wird er an dem gestreckten 
Bandmaß aufgestellt, und die Neigung kann auf einhalb Grad genau abgelesen 
werden. Das Profil wird dann im gewünschten Maßstab mit einem Winkelmesser 
auf Millimeterpapier rekonstruiert. 

Das in Abb. 1 wiedergegebene Profil A gründet sich auf Messungen in je 1m 
Abstand, Profil B, C und D auf Messungen in je 5m Abstand, was natürlich eine 
gewisse Ungenauigkeit enthält, die jedoch ohne praktische Bedeutung für die 
Profilrekonstruktion ist. Wenn die Oberfläche sehr uneben ist, sollten die Messun- 
gen in kurzen Abständen vorgenommen werden, ferner kann auch der Neigungs- 
messer auf das gestreckte Bandmaß statt auf den Boden gestellt werden. Diese 
Methode dürfte für viele Zwecke eine Alternative zu der von SAvIGEAR kürzlich 
beschriebenen darstellen. 


Beschreibung der Profile 


In Abb. 1 sind die Profile mit Neigungsdiagrammen kombiniert. Die jeweili- 
gen Neigungen sind mit Punkten im Diagramm eingetragen und mit geraden 
Linien verbunden, um die Ablesung zu erleichtern. Der Böschungswinkel kann selbst- 
verständlich in jedem vermessenen Punkt leichter im Diagramm als im Profil 
abgelesen werden, genauso wie dieSchwankungen der Neigung und ihr Mittelwert. 

Profil A zeigt einen etwa 65 m hohen Sturzkegel in Kärkevagge. Er besteht 
aus scharfkantigen Glimmerschiefer- und Phyllit-Trümmern. Das Profil ist deut- 
lich konvex, der mittlere Böschungswinkel etwa 36°—38°. Die Kegelspitze bildet 
einen konvexen Absatz (siehe das Diagramm), was gewöhnlich eintritt, wenn die 
Wand sehr steil oder überhängend ist. Das Material ist an der Spitze feiner (Kies, 
kleine Steine) und wird gegen die Basis gröber (Sturzsortierung). Die ein bis zwei 
Meter großen Blöcke sind infolge ihrer kinetischen Energie und ihres großen Radius 
am weitesten gerollt und bilden einen Basissaum. Der Kegel ist fast ganz frei von 
Vegetation und wird durch Steinschlag verhältnismäßig reichlich mit Material 
versorgt. Er wird wenig von fließendem Wasser und Schneelawinen bearbeitet, 
weshalb man ihn wohl einen „eigentlichen Sturzkegel“ nennen kann. 

Profil B zeigt den unteren Teil eines Sturzkegels bei Tempelberg, Spitzbergen. 
Das Material ist Kalkstein, etwa 3—30 cm große kantige Steine und Blöcke. Das 
Profil des Kegels ist gerade, seine mittlere Neigung 32°. Die Oberfläche ist schwach 
von kleinen Rutschzungen überzogen und nackt bis auf einige Vegetationsflecken 
(Saxifraga oppositifolia u. a.). Der oberflächliche Schutt ist unten mehr von Flech- 
ten bewachsen als oben, was von einer gewissen Materialzufuhr und größeren 
Bewegungen im Oberteil zeugt. 

Das Verhältnis der Kegelfläche zur Strandebene geht deutlich aus Profil B 
und dem zugehörigen Diagramm hervor und deutet darauf hin, daß kein nennens- 
werter Abtransport (z. B. durch Solifluktion, Creep, Lawinen, Muren, Rutsche) 
von Schutt geschah, seit der Kegel aus dem Meer stieg. Der Basisknick liegt weit 
außerhalb der Reichweite der Brandung am jetzigen Strand und kann in letzter 
Zeit nicht von ihr verursacht worden sein (siehe Abb. 7). 
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Blöcke von 0,5—2 m Größe sind in einem dünnen Saum über den teilweise 
vegetationsbedeckten Boden vor dem Kegel verstreut. 

Profil C gibt einen von fließendem Wasser bearbeiteten Kegel in Kärkevagge 
wieder. Er ist etwa 90m hoch und besteht aus mit Kies und Erde gemischtem 
Blockmaterial, überwiegend Glimmerschiefer. Dem Kegel wird Schutt vor allem 
durch Steinschlag zugeführt, doch wird er im Vorsommer auch von einem kleinen 
Bach überspült, der das Material etwas verlagert und zur Basis befördert. Das 
Profil ist ausgesprochen konkav. Die Neigung ist oben etwa 40° und unten etwa 
20° und geht dann weich in das flachere Gelände über. Dieser konkave Basisüber- 
gang wird teils von den zahlreichen großen Blöcken, teils von ausgeschwemmtem 
feinkörnigen Material (Kies, Steine) verursacht. Die Kegelfläche ist uneben und 
von verästelten Rinnen durchfurcht und auch teilweise bewachsen (Dryas u. a.). 


Abb. 2. Schematische Skizze von vier Typen verwandter Schuttbildungen 


1 Eigentlicher Sturzkegel. Wenn Blöcke in größerer Anzahl vorkommen, bildet sich ein sogenannter geschlos- 
sener Basissaum, der den Basisknick etwas ausgleicht. 2 Schwemmkegel. 3 Lawinenschuttzunge. 4 Berg- 
rutschzunge. 

Typ 1—3 bildet sich bei mehr oder minder kontinuierlicher Schuttzufuhr und Umlagerung in kleinen Portionen. 
Typ 4 bildet sich bei einem plötzlichen Rutsch. Alle Übergangsformen können vorkommen. Typ 1 und 2 
können als verschiedene Entwicklungsstadien der gleichen Wand angesehen werden. 


Dieser Kegel ist eine Übergangsform zwischen Sturz- und Schwemmkegel und 
wird daher als Sturz-Schwemmkegel bezeichnet (vergleiche Abb. 2:2, die einen 
reinen Schwemmkegel zeigt). 

Profil D ist an einem Südhang bei Tarfala, Kebnekaise, etwa 1200 m ii. M. 
aufgenommen. Die Gesteinsart ist Amphibolith. Das Profil gibt eine sogenannte 
„Lawinenschuttzunge“ wieder, also eine Anhäufung von Schutt, deren Form vom 
Transport in Schneelawinen geprägt ist. Das Längsprofil ist stark konkav mit einem 
weichen Übergang zum flachen Gelände. In bestimmten Fällen können solche 
Zungen sogar noch etwas an der gegenüberliegenden Talseite hinaufsteigen. Sie 
sind länglich oder halbrund. Die Breite variiert zwischen 50 und ein paar hundert 
Metern. Manchmal sind sie so aufgeschüttet, maximal 5—7 m mächtig, daß sie mit 
ihrer gehobelten, glatten Oberfläche und ihren scharfen Kanten einem Straßen- 
damm ähneln. Das Material besteht hauptsächlich aus kantigen, höchstens 1—2 m 
großen Blöcken, Steinen und Kies in einer lockeren, labilen Masse ohne jede 
Gröfßßensortierung. Ausgeschwemmter Feinschutt kann in diese Bildungen in 
variierender Menge eingehen. An der Oberfläche findet man oft an der Talseite 
festsitzender Blöcke kleine Buckel von Kies und Steinen. Diese Buckel können 
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mehrere Meter lang und um einen Meter hoch und breit werden, je nach der Größe 
des Blockes an ihrem Ende. Sie werden hier „Lawinenschuttschwänze“ genannt. 
Wahrscheinlich bilden sie sich so, daß in der Lawine transportierte Steine beim 
Stoß gegen den „Stoßblock“ gebremst werden, über ihn rollen und sich an seiner 
Talseite geschützt vor der Lawinenerosion ablagern. 

Wenn die Erosionszone der Lawinen bewachsen ist (Empetrum u. a.), so findet 
man in der Vegetationsdecke oft charakteristische Narben nach dem Lawinen- 
abgang. Diese Narben bildeten sich teils beim Aufprall von Blöcken auf den 
Boden, teils sind es Flecken verdorrter Pflanzen, die einige Jahre unter einem 
Lawinenblock lagen, bis die nächste Lawine ihn etwas weiter zu Tal beförderte. 
Diese Narben vermitteln einige Kenntnisse über Erosion und Transport der 
Lawinen. Weiteres siehe unten. 


Kärkevagge 


Ortsbeschreibung 


Der folgende Abschnitt behandelt die Materialverlagerung in Schutthalden 
auf Grund der Beobachtungen des Verfassers in Kärkevagge. Lokale Gesteins- und 
Klimaverhältnisse haben sicher 
große Bedeutung für die Art 
und Intensität der Wandver- 
witterung und Hangabtragung, 
und so sei dieser Abschnitt von 
einer Ortsbeschreibung einge- 
leitet, 

Kärkevagge liegt auf 68° 
nördl. Breite und ist ein Trog- 
tal mit steilen Wänden. Im obe- 
ren Teil bestehen sie hauptsäch- 
lich aus flachgelagertem Glim- 
merschiefer und unten abwech- 
selnd aus Phyllit-, Kalk- und 
Glimmerschieferlagern. 

Das Tal erstreckt sich in 
NNW-Richtung und ist etwa 
4 km lang. Die Talsohle steigt 
von 700 auf 800 m ü. M. an. 
Die Höhen der umgebenden 
Bergstöcke sind Plateaus oder 
schwachgekrümmte Rücken. 
Auf der Westseite des Tales er- 


reichen sie über 1500 m (Vas- 
sitjakko) und auf der Ostseite Abb. 3. Übersichtskarte von Nordschweden mit dem 
ungefähr 1300 m ü. M. (Kär- Trogtal Kärkevagge und dem Bergmassiv Kebnekaise. 


~ 


In 
°K ARK 


KEBNEKAISE 


ketjärro). Im Osthang auf Vas- | en i 
sitjakko liegt ein schönes Kar mit einem Eisrest. Die Firngrenze verläuft bei unge- 
fahr 1200 m ii. M. Das Tal liegt völlig über der Baumgrenze, die an seiner Mün- 
dung etwa 550 m ii. M. erreicht. 
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Einige Werte von der nahegelegenen meteorologischen Station Riksgransen 
(508 m ii. M.) mögen das Klima illustrieren. 


Mittelwert der Lufttemperatur: Februar — 11°C 

Juli 41446 
Zahl der Frostwechseltage: 77 pro Jahr (Mittelwert 1930—1937) 
Niederschlag: ca. 900 mm pro Jahr 


Das Inlandeis dürfte vor schätzungsweise 8000 Jahren im Tal gänzlich 
abgeschmolzen sein. 


Kärkevagge wird von steilen Felswänden mit ca. 60—90° Neigung umgeben. 
Sie erreichen 50—400 m freie Höhe über der Schuttkrone und haben oben scharfe 


Abb. 4. Innerer Teil von Kärkevagge, Osthang. Glimmerschieferwand ohne größere Stein- 

schlagrinnen. Einfache Schutthalde mit vereinzelten Kegeln. Unter der Schutthalde beginnt ein 

Fließerdehang, der rechts im Bild am deutlichsten sichtbar ist. Höhe der Talsohle etwa 750 m, 
Gipfelplateau 1400 m ü. M. (30. 6. 1954.) 


Trogkanten. Die Wände sind meist stark zerklüftet und verwittert, aber nur an 
wenigen Stellen von deutlichen Steinschlagrinnen zerteilt. Der Schuttgürtel hat 
deshalb überwiegend die Form einer zusammenhängenden Halde mit ebener 
Kronlinie. Vereinzelte Kegel kommen jedoch auch vor. 


Die Höhe des Schuttgürtels schwankt zwischen 50— 300 m. Er ist am höchsten 
auf dem Osthang, wo er aus einem überwiegend nackten, relativ dünnen Lager 
von scharfkantigem Sturzmaterial besteht, was man u. a. in Bachrunsen konstatie- 
ren kann. Unter dem Schuttgürtel beginnt auf dem Osthang in der Mitte des Tales 
ein nasser, grasbewachsener Fließerdehang. Im Westhang ist der Schuttgürtel 
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erdiger, stärker bewachsen (Dryas u. a.) und auch intensiver von fließendem 
Wasser bearbeitet. 


Terminologie 


Materialbewegungen in Schutthalden werden hier eingeteilt in a) Zufuhr und 
b) Umlagerung und Abtransport von Schutt. Die Zufuhr geschieht durch 
Absturz von der Wand und endet gewöhnlich damit, daß die Blöcke aufprallen 
und ein Stück hochkant rollen, bevor sie sich auf der Schuttfläche primär ablagern. 


Unter Umlagerung ist die Bewegung der Partikel nach der ersten Ablagerung 
zu verstehen. 


Bergstürze sind u. a. von Hem und SHaRPE beschrieben und in Gruppen ein- 
geteilt worden. In diesem Aufsatz wird vor allem die von Her als „Steinschlag“ 
und von SHARPE als „rock fall“ bezeichnete Sturzart behandelt. Doch ist es nötig 
diese Gruppe nach Größe und Auslösung weiter einzuteilen in: 


Steinschlag = kleiner Bergsturz von Steinen 

Blocksturz = Bergsturz mit einzelnen Blöcken 

Verschiebungssturz = Bergsturz von lockeren Steinen oder Blöcken 
Ablösungssturz = Bergsturz von Material aus der Wand, unmittelbar nach 


der Ablösung niederstürzend 


Wandabtragung und Wetter 


Im Mai und Juni 1953 wurde in Kärkevagge der Verlauf der Schneeschmelze 
und des Frühjahrshochwassers vom Verfasser beobachtet. Die Schneetiefe war 
Anfang Mai an vielen Stellen über 2m, was mehr als normal für diese Gegend ist. 
Die intensive Schneeschmelze begann am 18. Mai, wurde jedoch einige Tage später 
durch Kälte und erneuten Schneefall unterbrochen. Das Schmelzwasser gefror und 
bedeckte die Felswände mit Eis, besonders in den Rinnen. Eine Woche lang herrsch- 
ten Temperaturen bis — 7° C. Am 1. Juni schlug das Wetter wieder um und wurde 
mild. Die Schneeschmelze setzte dann mit voller Stärke vom 3. 6. bis 21. 6. ein, 
zunächst an den Westhängen, später auch an den Osthängen. Der Verlauf vor und 
während der beiden Schmelzperioden war im großen ganzen gleich und kann 
schematisch wie folgt charakterisiert werden: 


1. Minustemperatur Tag und Nacht. Die Bergwände gefroren, teilweise ver- 
eist. Ständig kleine Eisstürze bei Sonnenbestrahlung. Vereinzelt eingefrorene 
Steine gingen mit den Eisstürzen ab. 


2. Leichter Nachtfrost, max. Tagestemperatur + 5°C. Zahlreiche Schnee- 
lawinen und große Eisstürze tagsüber, besonders auf den sonnenbestrahlten Tal- 
seiten. Die meisten Lawinen waren relativ kleine Wächtenlawinen, aber größere 
Schneebrettlawinen kamen auch vor. In einigen Fällen wurden Steinblöcke aus der 
Wand gelöst, wenn Schneeblöcke von den Wächten abgingen. Eine kleine Zahl 
Lawinen erodierte und transportierte Schutt. 

Die Größe der Eisstürze lag bei 0,1 m? oder mehr, ihre Zahl zur Zeit größter 
Häufigkeit bei mehreren Hundert täglich. Nur einige wenige rissen Lockermaterial 
aus den Felswänden oder nahmen eingefrorene Steine mit. 


3. Kräftiges Tauwetter Tag und Nacht, Höchsttemperatur bis + 20°C. Tag 
und Nacht Lawinen aus größerer Höhe, mit abnehmender Häufigkeit. Die meisten 
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transportierten Schutt in die teilweise abgeschmolzenen unteren Hänge. Über 
Schuttmengen siehe unten. |‘ 
Erst in dieser Periode schienen die Spalten aufzutauen, so daß sich reine 


KE 


Abb. 5. Kärkevagge. Schuttreiche Schneelawine im Westhang. Aufnahme nach Abschmelzen 
der Lawine. Lawinenschutt mit Blöcken bis 2 m Größe auf der Schneedecke. (1146%1953,) 


Blockstürze lösten. Das geschah bei Regen oder Sonne und zu jeder Tages- und 
Nachtzeit. 


Vereinzelte Bergstürze wurden auch im Sommer und Herbst beobachtet. 
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Der Verfasser hat in Schneewehen an der Schuttkrone gegraben, ohne Schutt 
von eventuellen Bergstiirzen des Winters anzutreffen. Die Erfahrungen von Karke- 
vagge scheinen so die Auffassung Heım’s und anderer zu bestätigen, daß Bergstürze 
im Winter selten vorkommen. Sicher verhält es sich so, daß das Material zwar 
durch Frostsprengung gelöst wird, der Absturz aber erst eintritt, wenn die Wände 
im Vorsommer auftauen. 

Von den Faktoren, die möglicherweise kleinere Verschiebungsstürze auslösen 
können, verdient vielleicht der Wind besondere Erwähnung. BLACKWELDER 
(S. 325) hat von Wind ausgelöste Steinschläge in den ariden südwestlichen USA 
beobachtet. In Kärvekagge ist es bei mehreren Gelegenheiten im Sommer vorge- 
kommen, daß lose flache Steine von max. 5 cm Größe vom Wind aus ihren Lagern 
in der Felswand gefegt wurden. 


Mengenmessungen am Sturzmaterial 


Die Zufuhr von Schuttmaterial ist jeden Sommer bei der Bestandsaufnahme 
näherungsweise gemessen worden. Das Volumen hinzugekommener Blöcke wurde 
durch Messung in drei Achsen bestimmt. Kleinere Blöcke und Steine sind in Grup- 
pen der Größe nach eingerechnet worden, wobei ihr Gesamtvolumen durch Multi- 
plikation ihrer Anzahl mit einem errechneten Koeffizienten erhalten wurde. 


Diese Grobaufnahmen und Messungen galten einesteils dem frischen Schutt, 
der auf dem Schnee lag, bevor dieser im Juni schmolz, andernteils dem frischen 
Schutt, der u. a. durch Schäden in der Vegetationsdecke ausgemacht werden konnte. 
Außerdem wurde die Zufuhr von Feinschutt (Kies, Steine) an gewissen Stellen 
durch ausgelegte, etwa 1 m? große, Sacktuchplanen gemessen. Diese Planen wurden 
auf der Schuttkrone an Stellen mit reichlicher und sparsamer Zufuhr ausgelegt, die 
im Spätfrühling nach der Verteilung des neugefallenen Schuttmaterials auf der 
schneebedeckten Schuttkrone ausgewählt wurden. Die Materialmenge auf den 
Sackplanen ist jährlich gewogen worden. 

Mit Hilfe von Fotografien größerer Abschnitte und Detailbildern konnte 
der Verfasser auch feststellen, daß keine größeren Veränderungen an den Hängen 
eingetreten waren. 

Die Bestandsaufnahmen und Messungen geben natürlich keine absolut exakten 
Werte für die Schuttzufuhr, teils weil sicher nicht alles Schuttmaterial ausgemacht 
wurde, teils weil die Volumenbestimmungen am vorgefundenen Schutt ungenau 
waren. Aber ein größenordnungsmäßig richtiger Wert der derzeitigen Zufuhr 
dürfte doch gefunden worden sein. 

In den Jahren 1952—1956 wurden rund 70 einfache Bergstürze gefunden 
oder direkt beobachtet, die alle aufgenommen und vermessen wurden. Die Größe 
schwankt von kleinen Steinschlägen bis zu einem großen Blocksturz von 100 m? 
Volumen. Die Gesamtmenge des aufgefundenen Schutts beläuft sich auf rund 
260 m?. Der Hauptanteil kommt auf 7 Blockstürze von 10—100 m?, von denen 
6 Ablösungsstürze waren. Sie kamen teils von hohen, teils von niedrigen Stellen 
der Wände. Ein Sturz bestand aus Kalkstein, die anderen aus verschiedenen Sorten 
Glimmerschiefer. Die meisten sind durch Unterminierung ausgelöst worden, sicher 
infolge Frostverwitterung. Jedoch kann auch chemische Verwitterung dazu bei- 
getragen haben, da die Lösung von Kalk und Eisen aus dem Fels bedeutend ist, was 
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u. a. aus den vielen Ablagerungen von Kalk und Rost an den Wanden und auf 
dem Schutt hervorgeht. 


Messungen des Materials, das der Schuttkrone durch Steinschlag zugeführt 
wurde, de an sechs Stellen mit Sackplanen durchgeführt. An drei Stellen mit 
großer Zufuhr war die Neuschuttdecke geschlossen, 1—3 cm dick und hatte einige 
Meter Ausdehnung. Ein großer Teil des Feinschutts ist wahrscheinlich vom Schmelz- 
wasser im Frühling oder vom Wind im Sommer aus der Wand gerissen worden. 
1953 und teilweise auch 1956 wurden die Vorgänge während der Schneeschmelze 
verfolgt. Da der Feinschutt, der sich auf der Schuttkrone ablagert, sich deutlich 
abhebt solange er auf Schnee liegt, konnte festgestellt werden, daß seine Zufuhr 
nur an einigen begrenzten Stellen reichlich war. Insgesamt dürfte sich die Schutt- 
zufuhr durch Steinschlag für den gesamten acht Kilometer langen Schuttgürtel auf 
höchstens etwa 10 m? jährlich belaufen, was im Vergleich zu dem Gesamtvolumen 
der eingetretenen Blockstürze ein kleiner Betrag ist. 


Diskussion über die Geschwindigkeit der Wandabtragung 


Wird die gemessene Schuttmenge gleichmäßig über die Talwände verteilt 
gedacht, so ergibt sich von 1952 — 1956 ein jahrlicher Wandrück- 
schritt, der zwischen 0,01—0,1 mm schwankt. Wird paralleler, 
gleichmäßiger Abtrag vorausgesetzt, so bedeutet dieser 
jährliche Betrag einen postglazialen Gesamtrückgang von 
höchstens einem Meter. Die Messungen von nur vier Jahren sind natürlich 
nicht entfernt hinreichend, um einen repräsentativen Wert für die Schwankungs- 
breite der aktuellen jährlichen Schuttzufuhr zu erhalten. Noch weniger kann man 
in so kurzer Zeit sichere Kenntnis über die durchschnittliche Rückschrittsgeschwin- 
digkeit der Wände während der ganzen Postglazialzeit erhalten, einzig mit Hilfe 
der Messung frischen Schuttmaterials. Doch dürfte ein postglazialer 
Wandrückschritt von insgesamt weniger als einem Meter 
der Größenordnung nach wahrscheinlich sein, wenn man be- 
denkt, daß die Mächtigkeit des Schutthaldengürtels in Kärkevagge nur einen oder 
einige Meter beträgt. Der Wegtransport von Schuttmaterial scheint so unbedeutend 
zu sein, daß die Gesamtheit des postglazialen Schutts recht genau mit der jetzt 
vorhandenen Sturzschuttmenge übereinstimmt. 


Sicher ging die größte Schuttzufuhr von den Bergwänden beim oder gleich 
nach dem Abschmelzen des Inlandeises vor sich, u. a. dadurch, daß der Druck des 
Eises auf die Bergwände entfiel (Heım S. 185) und daß die reichlichen Schmelz- 
wassermengen eine verstärkte Frostverwitterung verursachen mußten. Man ver- 
gleiche hierzu Frommes Diskussion des Entwicklungsganges ostalpiner Schutt- 
halden seit der Eiszeit. 


Der Verfasser hält die Verwitterung in Kärkevagge für schnell im Vergleich 
mit großen Teilen der skandinavischen Hochgebirgskette. In vielen Tälern fehlen 
Sturzhalden ganz oder teilweise, weil die Wände in der Postglazialzeit überhaupt 
nicht verwitterten. Ein Wandrückschritt von 0,1 mm jährlich 
dürfte also für skandinavische Verhältnisse ein hoher Wert 
sein. Weiter unten wird ein Gebiet auf Spitzbergen beschrieben, wo die Hang- 
entwicklung in den letzten 50 Jahren langsamer verlief. 
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Von ariden und semiariden Klimagebieten führt MoRTENSEN 1956 (S. 98) 
mehrere Beispiele von praktisch ganz zur Ruhe gekommenem Wandrückschritt an. 
Im Vergleich mit diesen und den oben erwahnten Angaben kann der Riickschritt 
von 2—20 mm jährlich, den Fretse (S. 2) an Granit- und Gneiswänden im tro- 
pischen Regenklima (Brasilien) maß, als äußerst schnell gelten. 


Umlagerung und Abtransport in Kärkevagge 


1u. 4 Individuelle Partikelbewegungen. Schuttcreep 
(Numerierung und Terminologie siehe oben unter „Einleitung“) 


An einem Schuttkegel mit reichlicher Zufuhr (Abb. 1A) wurden an der Ober- 
fläche liegende Steine und Blöcke mit Olfarbe in Richtung der Höhenlinien 
markiert im Abstand von 21 bzw. 42 m von der Wand. Die Steine waren 5—20 cm 
groß, die meisten flach, einige aber auch kantig-sphärisch. In zwei Jahren bewegten 
sich sämtliche markierten Steine ruckweise 0,5—10 m bergab. Eine ähnliche Trans- 
portgeschwindigkeit ist von MicHAUD in den Alpen gemessen worden. Die flachen 
Steine bewegten sich gleitend, die sphärischen rollten. Die Bewegung ging sowohl 
im Frühling als auch im Sommer und Herbst vor sich. Einige an der Oberfläche 
liegende längliche Blöcke von etwa 0,5 m Länge glitten in zwei Jahren ruckweise 
mit beibehaltener Langsorientierung 0,1 bzw. 2,7 m bergab. 

Im Oberteil des Kegels ist außerdem eine creepartige Bewegung von etwa 
10 cm jährlich festgestellt worden. Sie wurde von einem Fixpunkt in der Wand 
bis an markierte gewachsene Blöcke und eingerammte Pfähle mit Bandmaß 
gemessen. 

Diese Bewegungen nahmen anscheinend nach unten ab. An der Basis des 
Kegels konnte keine derartige Bewegung festgestellt werden. Trotz relativ reich- 
licher Zufuhr hat sich die Kegelspitze in drei Jahren noch um 16 cm erniedrigt. 

Die Bewegung von Steinen und Blöcken ist auf Schnee andersartig als auf 
nacktem Boden. Sturz- und Lawinenschutt wird oft auf Schnee abgelagert. Bei der 
Schneeschmelze bilden die Blöcke oft sogenannte Schneetische, d. h. sie schirmen 
ihre Unterlage ab und bleiben auf einem Schneepfeiler liegen. Steine und kleinere 
Partikel schmelzen hingegen in den Schnee hinein und verschieben sich nicht bergab. 
Die Blöcke, die Schneetische bilden, gleiten schließlich von ihren Pfeilern herab und 
können dann auf Schneehängen bis hinunter zu 10—15° Neigung gut und gerne 
100 m rutschen. Am leichtesten gleiten sie auf nassem, kompaktem Schnee, schlech- 
ter auf lockerem oder gefrorenem. 

Morawetz legte dar, daß der Schnee in den Alpen infolge der Sonnenein- 
strahlung an Südhängen porös wird und die Blöcke stoppt, wohingegen der Schnee 
an Nordhängen kompakt bleibt und die Blockwanderung begünstigt. Ein solcher 
Unterschied in der Dichte des Schnees an Nord- und Südhängen kam in Kärke- 
vagge nicht vor, möglicherweise weil die Kontraste in der Bestrahlung in diesen 
nördlichen Breiten nicht so groß sind wie in den Alpen. Jedoch schmilzt auch hier 
der Schnee an Südhängen bedeutend früher ab als an Nordhängen. 

Die oben beschriebene Blockwanderung an schneebedeckten Hängen ist sicher 
auch von Bedeutung für die Wanderung der Oberflächenmoräne auf stationären 
Gletschern. 
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2. Kleine Rutsche sind die wichtigste Umlagerungsart in künstlichem 
Schutt einheitlicher Korngröße (Erzhalden) mit Zufuhr auf geringer Fallhöhe. Die 
Rutsche, die vom Verfasser in natürlichem Schutt beobachtet wurden, sind von der 
gleichen Art, etwa 0,5m oder mehr breit und einen oder einige Dezimeter tief. 
Sie gleiten als zusammenhängende Masse mit einer Geschwindigkeit von ungefähr 
einigen Dezimetern pro Sekunde auf der Schuttfläche ab, wobei die Steine sich 
gegeneinander drehen. Die Reichweite ist gewöhnlich einige Meter bei jedem Vor- 
stoß. Die Auslösung kann z. B. dadurch geschehen, daß jemand den lockeren 
Schutt betritt, oder bei reichlicher Schuttzufuhr durch Überlastung an der Kegel- 
spitze. Solche Rutsche sind vom Verfasser in Kärkevagge selten beobachtet, hin- 
gegen bei mehreren Gelegenheiten auf Spitzbergen. Sie verursachen keine nennens- 
werten Unebenheiten in der Schuttfläche, können hinterher oft dadurch festgestellt 
werden, daß das Material in der Rutschzone aussortiert wurde und die groben 
Partikel am Rand, die feinen in der Mitte liegen. 


3. Große Schuttrutsche beziehen größere Teile von Schutthalden ein 
und sind vom Verfasser nicht beobachtet worden. 


4. Schuttcreep wird von SHArPE beschrieben (siehe oben). Allgemein 
wird angenommen (PENCK, SHARPE), daß die Creepbewegung infolge der Frost- 
wechsel in arktischen Schutthalden am schnellsten sei. Mit Hilfe von Fotografien 
konnte der Verfasser jedoch nachweisen, daß gewisse Schuttkegel auf Spitzbergen 
in den letzten 50 Jahren keinem nennenswerten Transport unterworfen waren 


(siehe Abb. 9 u. 10). 


5. Lawinentransport wurde hier schon früher erwähnt. In vielen 
Tälern über der 1000-m-Grenze im Amphibolithgebirge des Kebnekaisegebietes 
wurden die Hänge so stark von Lawinenschuttzungen geformt, daß die Lawinen 
stellenweise mit dem Wasser als dem sonst bedeutendsten Umlagerungsmittel 
konkurrieren können. Der Lawinentransport scheint oft abwechselnd mit Wasser in 
der gleichen Bahn zu arbeiten. Lawinen erodieren in breiteren Streifen und 
können in der Regel größere Blöcke als ein Sturzbach transportieren. 

In Kärkevagge wurden 1953 etwa 75 schutttransportierende Lawinen beob- 
achtet. Die Schuttmenge pro Lawine belief sich gewöhnlich auf weniger als einen m?, 
in einem Falle jedoch ungefähr 15 m? (Abb. 5). Im Juni 1956 wurden 5 große 
a in steilen Bachrunsen beobachtet, je mit etwa 20—200 m? Lawinen- 
schutt. 

6. Murgänge. Spuren von Murgängen finden sich in Form von Furchen 
und Wällen an mehreren Stellen der Schutthalden von Kärkevagge, aber der Vor- 
gang selbst ist nur einmal beobachtet worden. Murgänge scheinen in allen unter- 
suchten Gebirgsgebieten von großer morphologischer Bedeutung zu sein, auch auf 
Spitzbergen, trotz des dort geringen Niederschlages. Murgänge wandeln die Sturz- 
kegel in Richtung auf Schwemmkegel (Murkegel) um. 

7. Temporäre Rinnsale kommen bei den meisten Schuttkegeln vor, 
besonders nach Wolkenbrüchen oder bei schneller Schneeschmelze. Oft verästeln 
sich die Rinnsale und das Wasser versickert schnell im Schutt, um an der Basis 
wieder zutage zu treten. In gewissen Fällen kann es auch ganz an der Oberfläche 
des Schuttkegels ablaufen. Das Wasser bringt Feinschutt von der Spitze teils zur 
Basıs, teils in das Kegelinnere. Sicherlich wird auch Material in chemischer Lösung 
abtransportiert. Daß Schutt in Suspension oder als Geschiebe transportiert wurde, 
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konnte nur selten und kurzzeitig bei extrem heftiger Schneeschmelze 1953 und 1956 
beobachtet werden. 4 


8. Solifluktion. Messungen über eventuellen Abtransport von Sturz- 
schutt durch Solifluktion werden z. Z. an einem Schuttkegel, der über einem Fließ- 


Abb. 6. Übersichtskarte von Spitzbergen. Das Rechteck bezeichnet das hier behandelte Gebiet 
am inneren Eisfjord. 


erdehang liegt, vorgenommen. Von 1953 bis 1956 wurden nur sehr unbedeutende 
Bewegungen registriert, die an einer Stelle mit sehr nasser, steingemischter Fließ- 
erde höchstens 10 cm jährlich erreichen. 


192 : Rare 


9. Windtransport. An vielen Stellen liegen die Rücken der Schuttkegel 
im Winter unbedeckt. Dort kommt Winderosion vor. Das fortgeblasene Material 
sticht in schrägen, länglichen Schmutzflammen vom Schnee neben den Barflecken 
ab. Gewöhnlich ist die Korngröße unter 2 mm, doch in einigen Fällen lagen auch 
Steine von 2 bis 5 cm Größe so, daß man schließen mußte, der Wind habe sie auf 
den Schnee geblasen. Eine quantitativ nennenswerte Rolle dürfte der Windtrans- 
port in den untersuchten Gebieten jedoch nicht spielen. 


Spitzbergen 


Ortsbeschreibung 


Im Sommer 1954 studierte der Verfasser Schutthalden beim Tempelberg im 
Eisfjordgebiet auf Spitzbergen. 


Abb. 7. Schuttkegel bei Bjonahamn, Tempelberg. Die meisten haben ein gerades Profil und 
einen ziemlich scharfen Basisknick. Fin Kegel (in der Bildmitte) hat jedoch ein deutlich konkaves 
Profil und einen weichen Basisübergang. Ein lichter Blocksaum ist an der Basis gut zu erkennen 

Ganz rechts ein Schwemmkegel. (21. 7. 1954.) 


Das Tempelmassiv ist ein typisches Hochplateau, aufgebaut aus fast horizon- 
tal gelagertem Kalk, Sandstein und Kieselgesteinen aus Karbon und Perm. Die 
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Hochfläche liegt etwa 500—700 m ii. M. Das Inlandeis dürfte von diesem Gebiet 
vor etwa 9000 Jahren abgeschmolzen sein (FEYLyNG-HanssEN S. 57). Die Firn- 
grenze lag 1954 bei etwa 600 m ü.M. Die folgenden Zahlen von der Green-Har- 
bour-Wetterwarte betreffen die Periode 1912—1927 (MorTENSEN 1928) und spie- 
geln wohl ein etwas maritimeres Klima als am Tempelberg wider. 

Mittelwert der Lufttemperatur: Februar —18,6° C, Juli +5,4° C 

Zahl der Frostwechseltage: 59 pro Jahr 

Niederschlag: Etwa 300 mm pro Jahr 


Obwohl die entsprechenden Zahlen von Riksgränsen nicht für den gleichen 
Zeitraum gelten, kann man doch wohl behaupten, daß die Zahl der Frostwechsel- 
tage auf Spitzbergen kleiner ist als in Lappland. Außerdem ist der Niederschlag 
auf Spitzbergen bedeutend geringer, wie auch die Temperaturamplitude der Frost- 
wechseltage. Die großen Schutthalden auf Spitzbergen können also nicht mit dem 


Abb. 8. Steinschlagrinnen und Denudationstrichter mit ihren Schuttbildungen. Sindballefjell, 

Spitzbergen. SO-Hang mit Kalkstein, Sandstein, Kieselgesteine. Hochplateau rund 600 m. ü. M 

Kleine Steinschlagrinnen links, rechts immer größer werdende Denudationstrichter. Auch 

die dazugehörigen Kegel bilden von links nach rechts eine Entwicklungsserie Sturzkegel — Sturz- 
Schwemmkegel — Schwemmkegel. (25. 7. 1954.) 


Frostwechselklima erklärt werden, sondern müssen durch die leichtverwitternden 
Gesteinsarten, durch Einwirkung von Tjäle oder durch einem früheren Klima- 
abschnitt mit stärkerer Frostverwitterung bedingt sein. 

Die steilen, abgetreppten Felswände des Tempelbergs sind teilweise von 
großen, regelmäßigen Schuttkegeln von 200 bis 300 m Höhe bedeckt. Ihre mittlere 
Neigung beträgt bei Bjonahamn etwa 32—34°. Das Material ist hauptsächlich 
kantiger Kalkstein von 3 bis 30 cm Größe. Die Profile der Sturzkegel bei Bjona- 
hamn sind gerade oder schwach konkav, oft mit einem Querknick gegen die flachere 
Strandebene an der Basis (Abb. 1:B, Abb. 7). Ein lichter Saum höchstens 1—2 m 
großer Blöcke bedeckt an der Basis eine etwa 50 m breite Zone der Strandebene. 
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Aktuelle Hangabtragung 


Die aktuelle Entwicklung einer Serie von neun großen Sturzkegeln an der 
völlig eisfreien SSO-Wand des Tempelbergs bei Bjonaham wurde durch Vergleich 
ihres Aussehens im Jahre 1954 mit Fotografien aus den Jahren 1908, 1924 und 
1936 untersucht. Der Vergleich zeigte, daß der rezente Schutttransport sehr un- 


Abb. 9 


bedeutend ist. Eine kleine Zahl von Umlagerungen ist in der Zwischenzeit vor sich 
gegangen. Zwei Blockstürze, vereinzelte Steinschläge sowie einige kleine Schutt- 
rutsche sind im Juli 1954 eingetreten. Die beobachteten Veränderungen betrafen 
vor allem die oberen Abschnitte der Kegel, während die mittleren und unteren 
Teile in den letzten 50 Jahren so gut wie ganz unverändert blieben. Die Stabilität 
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wird durch die vielen deutlichen Vegetationsflecken (Saxifraga oppositifolia u. a.) 
auf den sonst nackten Kegeln bewiesen. Diese Vegetationsflecken haben im ganzen 
seit 1908 weder Form noch Lage verändert. Das bedeutet, daß in dieser Zeit keine 


Abb. 10 


Abb. 9. und 10. Zwei Aufnahmen von Schuttkegeln am Tempelberg bei Bjonahamn, 1908 
und 1954 aufgenommen. Ein Vergleich der beiden Aufnahmen zeigt, daß in der Zwischenzeit in 
den mittleren und unteren Teilen der Kegel praktisch keine Veränderungen eingetreten sind, 
denn Blöcke und Vegetationsflecken haben genau gleiche Form und Lage. (Abb. 10 21. 7. 1954.) 


Bewegungen in der Schuttfläche eingetreten sein können. Gut sichtbare Blöcke auf 
den Kegeln haben ihre Lage seit 1908 auch nicht verändert (Abb. 9 und 10). ARTE 

Zwei andere Tatsachen können angeführt werden, die die große Stabilität im 
unteren Teil der Kegel beweisen. Die eine ist, daß die meisten Kegel in ihrem fast 
geraden Profil einen scharfen Basisknick gegen das flachere Gelände aufweisen, der 
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aber weit über der Zone liegt, wo die Brandung heute wirken kann (Abb. 1 :B, 
Abb. 7). Dieser Basisknick stammt also nicht von einer Brandungstatigkeit in letz- 
ter Zeit. Das bedeutet, daß lange kein Abtransport von Schutt in fester Form ge- 
schah. Das zweite Anzeichen fiir eine Stabilitat sind einige mindestens 18 Jahre 
alten Prallwunden, die immer noch offen sind. Sie bildeten sich beim Aufprall der 
Blöcke, bevor diese weiter hinaus auf die Strandebene rollten. Die charakteristische 
Sturzspur geht deutlich aus einigen Flugaufnahmen von 1936 hervor. Zwei der 
Prallwunden liegen im unteren Teil eines Kegels. Daß sie sich in mindestens 18 Jah- 
ren nicht wieder füllten, zeigt klar, daß in dieser Zeit keine Schuttbewegung 
eintrat. 

Wasser wurde den Kegeln von schmelzenden Schneewehen auf dem Hoch- 
plateau zugeführt. Schon an der Spitze der Kegel versickerte es im Schutt und trat 
an dem Basisknick in mehreren Rinnsalen wieder zutage. Sicher floß das Wasser 
innen auf der Oberfläche des gefrorenen Bodens, die im Juli etwa in 1 m Tiefe 
oder höher lag. 

Der Abtransport von Schutt in fester Form durch fließendes Wasser war 
äußerst unbedeutend. Nur an einem Tag mit extrem warmer Wetterlage (Max. 
+ 15°C Lufttemp.) war das Abflußwasser vom Kegel leicht getrübt. Der Ab- 
transport von Schutt in chemischer Lösung ist sicher auch unbeträchtlich, da die 
Wassermengen klein sind. 

Lawinentransport dürfte nur eine unbedeutende Rolle spielen, kommt aber 
doch vor. Am Westhang gegen das Bjonatal und am Nordhang gegen das Gipstal 
wurden mehrere jahresfrische Lawinen mit Schutt beobachtet. 

Viele Forscher haben behauptet, daß der aktuelle Abtransport von Sturzschutt 
durch Solifluktion in arktischem Gebiet überhaupt sehr schnell sein müsse. HöGBoMm 
äußert mit Bezug auf Studien auf Spitzbergen folgendes: „Eine jährliche Verschie- 
bung, die einen oder einige Dezimeter beträgt ... (ist) ziemlich mäßig, ... einen 
oder einige Meter ... verhältnismäßig groß“ (S. 369). JAHN schreibt der Solifluk- 
tion eine ähnlich große Rolle zu, während Maraurie (S. 12) ihren Einfluß nach 
Messungen bei Disko, Grönland, für begrenzt hält. 

Die Studien des Verfassers bei Bjonahamn auf opitz- 
bergen zeigen, daß die Bewegung durch Schuttcreep wie 
auch durch Solifluktion an einigen Stellen der Arktis ent- 
gegen der allgemeinen Auffassung sehr langsam sein kann. 
Damit soll natürlich nicht gesagt sein, daß die Solifluktion überhaupt von geringer 
Bedeutung ist. 


Im Vergleich mit den Schuttkegeln bei Bjonahamn werden diejenigen, die in — 


der Nähe der Schneegrenze oder bei Gletschern im Tempelmassiv liegen, durch 
reichlichere Schuttzufuhr und schnelleren Abtransport mit dem Gletschereis ge- 
kennzeichnet. 


Die Mächtigkeit der Schutthalden bei Longyearbyn 


Die Mächtigkeit der Schutthalden bei Longyearbyn konnte an einigen Stellen 
beobachtet werden, da mehrere Stollen der Kohlengruben durch das gefrorene 
a gehen. Der Felsgrund besteht aus leichtverwitterndem tertiären 

andstein. 
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In zwei Stollen rund 100 m unter der Schuttkrone war die Mächtigkeit des 
Schutts horizontal gemessen etwa 25 bzw. 35 m. In einem dritten Stollen an der 
Basis der etwa 300 m hohen Schutthalde bei Kistefjell war die horizontale Machtig- 
keit 24 m. Darunter folgte ein 6 m mächtiges Eislager über dem Felsgrund, wahr- 
scheinlich ein Rest aus der Eiszeit. 


Schluß 


Die Ansicht des Verfassers über die postglaziale Entwicklung der untersuchten 
Schutthalden in Lappland und auf Spitzbergen kann auf folgende Weise zusammen- 
gefaßt werden: 

Die Anhäufung von Sturzschutt auf Eisresten und Moräne dürfte begonnen 
haben, sobald das Inlandeis schmolz und die Felswände freigelegt wurden. Die 
Schuttzufuhr ist dann wohl beim und gleich nach dem Abschmelzen des Eises am 
größten gewesen. 

In Gebieten mit leichtverwitternden Gesteinsarten auf Spitzbergen sind die 
Schutthalden größer und mächtiger als in Lappland. Der gesamte postglaziale 
Wandrückschritt ist in den genannten Gebieten Spitzbergens also größer als in 
Lappland, aber in letzter Zeit scheint der Wandrückschritt und die Schuttumlage- 
rung an bestimmten Stellen Spitzbergens (am Tempelberg bei Bjonahamn) lang- 
samer zu sein als in Lappland (Kärkevagge). Diese langsamere Entwicklung beruht 
vielleicht auf dem geringeren Jahresniederschlag von nur 300 mm auf Spitzbergen. 

Die Zufuhr von Sturzschutt in letzter Zeit schwankt von Ort zu Ort und Jahr 
zu Jahr in hohem Grade, besonders hinsichtlich der Blockstürze, dürfte im ganzen 
jedoch gering sein. Die drei Faktoren a) Verwitterungsanfälligkeit des Gesteins, 
b) Frostwechselklima und c) Wasserzufuhr dürften für die Auswirkungen der 
Frostverwitterung maßgebend sein. Sicher ist der erste der bedeutungsvollste. 

Umlagerung und Abtransport kann durch viele verschiedene Transport- 
prozesse vor sich gehen. Der Abtransport von den Schutthalden war aber in der 
postglazialen Zeit anscheinend so gering, daß man von ihm absehen kann. (Aus- 
nahmen: Schuttkegel, die von starker Wasserüberspülung, Muren oder Schnee- 
lawinen geprägt wurden, oder die an der Basis von einem Fluß, einem Gletscher 
oder der Brandung erodiert werden.) 


Es muß zum Schluß betont werden, daß ein sehr umfangreiches Beobachtungs- 
material von vielen verschiedenen Stellen und über lange Zeiträume gesammelt 
werden muß, bevor man die durchschnittliche Geschwindigkeit der Hang- 
entwicklung in verschiedenen Gesteinsarten und Klimata mit einiger Sicherheit 
beurteilen kann. Das ist natürlich eine Arbeit, die das Mitwirken vieler Forscher 


erfordern wird. 
Summary 


The author has been studying talus slopes especially in the alpine valley of 
Kärkevagge (mica schists, phyllites, limestone) in N. Lappland, Sweden. Besides 
comparing studies have been done in other alpine districts in Scandinavia and 
Spitsbergen. 

The transposal and removal processes are often most important for the 
inclination and profile of talus slopes. Fig. 1 shows slope profiles with inclination 
diagrams of true talus cones, gullied talus and an “avalanche boulder tongue”. 
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Fig. 2 is a simplified sketch of talus and some related forms: true talus cone, 
alluvial cone, avalanche boulder tongue, rockslide tongue. 

Kärkevagge (Fig. 3—5). Thesupply of rock waste to the talus 
slopes of Kärkevagge has been studied by direct observation and as far as pos- 
sible yearly controlled. During the time 1952-1956 about 79 rock falls have been 
observed or traced and measured. The range in size from small pebble falls to 
one boulder fall of about 100 m° volume. They total measured quantity is about 
260 m?, corresponding to a yearly retreat of the rock walls of about 0,01—0,1 mm 
if uniform, parallel retreat is assumed. In reality the retreat is not uniform. 

Most of the observed rock falls happened in May and June during the latest 
phase of the snow melting. 

Thetransposaland removal processes in talus slopes can be of 
various types. The following are discussed in this paper: individual movements 
of particles (rolling, sliding), small talus slides, big talus slides, creep, snow aval- 
anches, alpine mudflows, running water, solifluction, wind transport. The remo- 
val of debris seems to be very unimportant in the investigated talus slopes, except 
in those strongly influenced by running water, mudflows, snow avalanches or 
those eroded at the base by a river, glacier or waves (Spitsbergen). 

Spitsbergen (Fig. 6—10). In the Icefjord area talus slopes generally 
are larger and thicker than in Lappland. At three openings to the coal mines of 
Longyearbyn the thickness of the talus belt, about 300 m high, was as large as 
24—35 m, horizontally measured. 

Photographs from 1908, 1924 and 1936 of talus cones at Bjonahamn, Mount 
Templet (limestone, sandstone, cherts) have been compared with the appearance 
of the same cones in 1954 (Fig. 9, 10). This comparison shows that as a whole 
there has been no noteworthy transport of debris in the central and distal parts 
of the cones since 1908. Thus the actual development at this locality is very slow 
contrary to the opinion that talus in the Arctis as a whole is transported relativ- 
ely fast especially through creep and solifluction. 

In comparison with the rather dry cones at Bjonahamn, those talus slopes 
situated near to the snow line or close to the glaciers seem to undergo a faster 
development. 

Probably the talus slopes investigated have been accumulated mainly at the 
melting off of the inland ice or shortly afterwards and then supplied with rock 
waste at a slower rate during the whole post glacial period. 


Résumé 


Ces études ont été faites spécialement dans la vallée alpine de Kärkevagge 
(Laponie du Nord, Suède), où affleurent micaschistes, phyllites, calcaires; et pour 
comparaison, dans quelques autres districts alpins de Scandinavie et du Spitzberg. 

Les processus de transport et d’enlèvement sont souvent très impor- 
tants pour la pente générale et pour le profil des versants d’éboulis et 
autres. La fig. 1 montre les profils et les diagrammes de pente de vrais cônes 
d’éboulis, d’éboulis ravinés, et d’une coulée de blocailles (langue de blocs d’aval- 
anche). La fig. 2 donne un schéma des éboulis et de quelques formes connexes: 
vrai cône d’éboulis, cône alluvial, langue de blocs d’avalanche, langue de glisse- 
ment de roc. 
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. Kärkevagge (Fig. 3—5). — L'apport de débris rocheux aux pentes 
d’eboulis a été étudiée par observation directe et, autant que possible, contrôlée 
tous les ans. De 1952 à 1956, environ 70 chutes de roche ont été soit observés, 
soit retracés et mesurés. Elles varient, en dimension, entre la chute de petits 
cailloux et celle d’un bloc de 100 m5. La quantité totale mesurée est de 260 m’, 
et elle entrainerait un recul des parois rocheuses de 0,01 à 0,1 mm par an, si celui- 
ci était uniforme et parallèle. En réalité, le recul n’est pas uniforme. La plupart 
des chutes de roche ont eu lieu en mai et juin, pendant les dernières phases de la 
fonte des neiges. 

Le transport et l’enlèvement peuvent être variés: mouvement individuel de 
particules (roulement, glissement); petits glissements de talus; grands glissements 
de talus; reptation; avalanche de neige; coulées boueuses alpines; eau courante; 
solifluxion; transport par le vent. L’enlévement de débris semble avoir très peu 
d'importance dans les pentes des versants étudiés ici, excepté dans ceux qui sont 
fortement influencés par l’eau courante, par les coulées boueuses ou par les 
avalanches de neige, ou dans ceux qui sont sapés à la base par une rivière, par 
un glacier ou par les vagues (Spitzberg). 

Spitzberg (Fig. 6—10). — Dans la région de l’Isfjord, les éboulis sont 
généralement plus grands et plus épais qu’en Laponie. Aux trois entrées des 
mines de charbon de Longyearby, l'épaisseur de la ceinture d’éboulis, mesurée 
horizontalement, atteint 24 à 35 mètres. 

Des photographies des cônes d’éboulis de Bjonahamn, au Mont Templet 
(calcaire, gres, silex), prises en 1908, 1924 et 1936, ont été comparées avec 
l’aspect des mêmes cônes en 1954. Cette comparaison montre que, dans l’ensem- 
ble, il n’y a pas eu de transport notable de débris dans les parties centrales et 
distales des cônes, depuis 1908. Ainsi l’évolution actuelle, dans cette localité, est 
très lente, contrairement à l’opinion répandue que les talus ébouleux, dans lArcti- 
que, sont en général transportés relativement vite, en particulier sous l’effet de 
la reptation et de la solifluxion. 

Par comparaison avec ces cônes, relativement secs, de Bjonahamn, les ver- 
sants ébouleux situés près de la limite du névé, ou au contact des glaciers, semblent 
subir une évolution plus rapide. 

Il est probable que les dépôts de pente, objet de cette étude, ont été accumu- 
les principalement lors de la fusion du glacier ou de l’inlandsis, ou peu après, et 
que l’apport de débris rocheux s’est effectué ensuite à une vitesse beaucoup plus 
lente, pendant toute la période post-glaciaire. 

Traduit par A. Cailleux 
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Die ,,Doppelten Einebnungsflächen“ in den feuchten Tropen 
Von Juzius Büper, Würzburg 


1. Die klimamorphologische Großgliederung der Erde 


Die klimamorphologischen Zonen der Erde kommen jeweils durch eine cha- 
rakteristische Verknüpfung dreier Wirkungen zustande: der Art und Leistungs- 
fähigkeit der flächenhaften Abtragungsvorgänge auf den Breiten des Landes, der 
Wirkungsweise der linienhaften Erosionsvorgänge und schließlich vor allem durch 
das gegenseitige Stärkeverhältnis dieser beiden durch vielerlei Wechselwirkungen 
verknüpften Vorgangsgruppen. 

Wir haben vor zehn Jahren zwischen dem innertropischen Regenwald und 
dem landbedeckenden Polareis in erster Annäherung 7 (mit Untergruppen 14) 
solcher klimabedingter Zonen subaerischer Formbildung unterschieden und ihre 
Verbreitung in der alten Welt kartographisch dargestellt (Büpez [1948], Abb. 1 
und 2). Schon damals war uns bewußt, daß diese Zonen nach der Eigenart und 
Stärke, mit der sie dem Untergrund einem bestimmten Formentyp aufprägen, 
nicht gleichwertig sind. Als besonders leistungsfähig in beiden Richtungen fiel 
einerseits die hochpolare Frostschutt- und Tundrenzone, andererseits die tropi- 
sche und monsunal-subtropische Flächenspülzone auf. Inzwischen zeigte es sich, 
daß gerade diese beiden Zonen die wichtigsten Repräsentanten einer übergeord- 
neten Gliederung sind, mit der man alle diese Zonen zu zwei größeren Einheiten 
zusammenfassen kann: die Flächenbildungszone, die annähernd den 
Bereich der Tropen, und die Talbildungszone, die annähernd den Be- 
reich der Außentropen umfaßt!). 

In der Talbildungszone hinkt die flächenhafte Abtragung der 
Flußerosion in jedem Falle nach. Die Diskrepanz der Leistungsstärke beider Vor- 
gänge ist dabei am größten in der Frostschutt- und Tundrenzone sowie in den 
Etesiengebieten; aber auch in unseren dazwischenliegenden Mittelbreiten fressen 
sich überall die Flüsse längs ihrer Lauflinien viel rascher in schmalen Tälern in 
die Tiefe, als die dazwischenliegenden Riedel der höheren Landbreiten abgetra- 


1) Verschiedene Autoren, so H. Mortensen (1957), H. Lours (1957) und J. Tricarr (1952) 
halten Flächenbildung in diesem Sinne auch in bestimmten Zonen der Außertropen für möglich. 
Wir werden die Gründe für unsere abweichende Auffassung, nach der echte Flächenbildung (so 
wie sie unten in Abschnitt 2 geschildert wird) ausschließlich an die langdauernde Herrschaft 
tropischen bzw. monsunal-subtropischen Klimas geknüpft ist, an anderer Stelle ausführlich dar- 


legen. 
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gen werden können (Abb. 1a). Dabei stammt ja der größte Teil unserer Talein- 
tiefungsbeträge aus dem jüngstvergangenen eiszeitlichen Tundrenklima. Damals 
war die Erosionskraft der Flüsse wegen der Schneeschmelzwasser im Frühjahr 
und vor allem der Menge des anfallenden Grobschuttes besonders leistungsfähig. 
Aber selbst die damals sehr starke flächenhafte Denudation des Landes durch die 
Solifluktion erlosch bei Böschungen unter 2,5 bis 3 %/o Neigung vollkommen. 
Dies bedeutet, daß alle hochgelegenen Altflächen konserviert und nur von außen 
und unten her angegriffen wurden: durch Zertalung, Dellenbildung und Hang- 
abflachung. Erlösche die Wirkung der Solifluktion nicht auf so flachen Böschun- 
gen, so wäre bei uns nirgends mehr der Rest einer alten Rumpffläche (aus tertiären 
Warmklimaten stammend) erhalten geblieben. So aber konnten diese Flächen in 
vielen Resten erhalten bleiben, da sie damals, bei ihrer Bildung, sämtlich mit 
Böschungen von rund 0,5 bis 1,7 °/o (maximal örtlich bis 2,8 °/o, ja gelegentlich 


1a Talbildungszone. TYP: BRETAGNE, CORNWALL, DEVON 


1b Flachenbildungszone. TYP: DEKAN, KOROMANDELKÜSTE 


Abb. 1. Formung zweier geologisch entsprechender Schollen in der Talbildungs- und der 
Flachenbildungszone 


bis 3 °/o) angelegt worden waren. Erst recht aber wären im anderen Falle nirgends 
Reste tropischer Böden auf solchen Altflächen erhalten. 

Kurz: in allen Varianten der nichttropischen klimamorphologischen Zonen 
vom Rand des landbedeckenden Eises bis tief ins Etesiengebiet und in die außer- 
tropischen Trockengebiete greift die Flußerosion rascher an Linien in die Tiefe 
als die Flächenabtragung nachkommen kann. Noch in den am schwächsten ge- 
hobenen Krustenteilen und bei Flußgefällen von unter 0,2 °/o (Niederrhein von 
Bonn bis zur Deltaspitze an der holländischen Grenze = 0,17 °/o!) schneiden 
diese Flüsse mit Tälern in die umgebenden Platten ein. Mit dieser großen Ero- 
sionskraft verbinden sie zugleich die Fähigkeit, sehr ausgeglichene Gefällskurven 
zu schaffen, wobei sie auch harte Gesteine durchsägen können und Bänder von 
solchen, die ein Tal queren, mit nur ganz leichten Knicken in ihrem Längsprofil 
überwinden. Das geschieht selbst im Hochgebirge (d. h. in Krustenteilen stärkster 
Hebung). Solch erosionsstarke Täler greifen auch überall rasch bis zum Kern ge- 
hobener Krustenteile zurück, diese in Talgebirge auflösend. Die nachhinkende 
Denudation kommt bestenfalls dazu, die Hänge abzuflachen — dies natürlich am 
erfolgreichsten in minder stark gehobenen Krustenteilen. So werden aus Kerb- 
und Kastentälern vielfach Muldentäler. Das Bild des außertropischen Reliefs 
zeigt daher folgende Hauptzüge: Täler mit durchhängenden Tallängs- und Quer- 
profilen und daneben konservierte Altflächen auf den Höhen, die nur randlich 
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angeschnitten aber nicht flächenhaft tiefer gelegt werden können, da die Denuda- 
tion dafür zu schwach ist. Hierzu kommt an den Talhängen das Vorherrschen 
von flachen bis mittleren Böschungen: ein sanfter Übergang von Rücken, Hang, 
Delle und Tal sowie die Seltenheit scharfer Gehängeknicke und nackten Fels- 
bodens (letzterer fast nur an Steilwänden im Hochgebirge — und selbst da zumeist 
als eiszeitbedingte Fossilform). 


2. Die Flächenbildungszone der Tropen im ganzen 


In der Flächenbildungszone ist gerade die flächenhafte Abtra- 
gung auf den Breiten des Landes der dominierende morphogenetische Prozeß, 
gegen den alle anderen zurücktreten. Ihr wichtigster Zug ist dabei die überaus 
starke chemische Verwitterung aller Gesteine, auch und gerade der morphologisch 
sonst „härtesten“. Sie wird befördert durch die stets starke Wärme im Boden, in 
der alle chemischen Prozesse rascher ablaufen, und zudem in der ebenfalls — selbst 
in sehr trockenen Wüsten — fast stets vorhandenen warmen Bodenfeuchtigkeit. 
So finden die Flüsse keine Erosionswaffen in Form grob-mechanischen Schuttes 
an der Erdoberfläche vor. Sie können daher im Tiefland, bei schwacher bis mäßi- 
ger Krustenhebung, der starken flächenhaften Landabtragung nicht vorauseilen. 
So tritt hier im Bereich flachen bis mittleren Reliefs die uns gewohnte Talland- 
schaft ganz auffällig zurück. An ihre Stelle treten jene viele (im Extrem selbst 
Hunderte von) Kilometer weiten, gleichmäßig über sehr verschiedenartige Gesteine 
hinweggreifende Ebenheiten oder schlicht: Flächen mit meist nur ganz leich- 
ter „fastebener“ Wellung. Diese Flächen schließen auch die Adern der Haupt- 
flüsse in sich ein, die vielfach ohne Talkerben nahezu gleichsohlig im Niveau 
solcher Abtragungsebenheiten fließen — so wie wir es bei uns allenfalls auf den 
allerflachsten Schwemmkegeln und Deltafachern von weniger als 0,05 °/o Gefälle 
gewohnt sind. Dort aber nehmen solche Abtragungsflächen oft schon normaler- 
weise das zehnfache Gefälle — 0,5 °/o — an, um häufig bis zu 1,7 °/o und in Aus- 
nahmefällen selbst 3 %/ Neigung zu erreichen. 

Diese Ausnahmen treten an den Rändern solcher Ebenheiten ein, dort wo 
diese oft unvermittelt zum Fuß steiler, ja felsiger Hänge führen. Das geschieht 
einmal an den vielfach über diese Ebenheiten verstreuten Inselbergen. Vor allem 
aber findet die Neigung der Flächen ihr Maximum dort, wo sich der Rand höhe- 
rer Tropengebirge mit Steilhängen über sie erhebt (Abb. 1b). In den höheren 
Teilen sind solche Tropengebirge oft von ausgedehnten höheren Altflächen ge- 
krönt. Daneben gibt es in diesen Hochgebieten Täler und Tallandschaften — aber 
beides sieht doch wesentlich anders aus als bei uns (Abb. 2). Einmal greift zu- 
nächst die tiefere Ebenheit in charakteristischen breiten Buchten in solche Hoch- 
gebiete ein. Diese können an ihrem rasch verschmälerten oberen Ende dann scharf 
in schmale Kerben mit steilem Längsgefälle übergehen, um sich dann auf höheren 
Altflächen wieder zu ganz sanften Längs- und Querprofilen auszuweiten. Für die 
Tallandschaft der Tropengebirge sind somit deutliche Knicke in Flußlängsprofil 
und schroffe, hohe, oft durch Wasserfälle betonte Stufenmündungen von Seiten- 
tälern charakteristisch. Überall aber, selbst bis in tektonisch wenig gehobene Kru- 
stenteile hinein, bildet das viel schroffere Nebeneinander von ganz flachen Eben- 
heiten und gebirgigem Steilrelief — sozusagen „örtlichen Hochgebirgsformen“ — 
den im Doppelbegriff Fläche/Inselberg auf die kürzeste Form gebrachten Gegen- 
satz zur außertropischen Tallandschaft. 
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Abb. 2. Oberrand einer tropischen Spiilflache am Rand eines Gebirges (Schema) 
A — Auslieger-Inselberg; S — Schildinselberg; Spd == Spiilpediment; W — Wasserfall 


Die Flächenbildungszone umfaßt die gesamten Tropen und dazu noch weite 
Nachbargebiete der monsunalen Subtropen, ja selbst der wärmeren Teile der 
etesischen Subtropen, besonders in tektonisch weniger bewegten Gebieten. Wo 
solche an schroffer bewegte stoßen (wie etwa zwischen Schott-Hochland und 
Tel-Atlas in Algerien), ist die Grenze zwischen Flächenbiidungs- und Tal- 
bildungszone oft messerscharf zu ziehen — allenfalls mit der Einschränkung, daß 
es sich hier, an den Polargrenzen der gesamten Flächenbildungszone, nicht mehr 
rein um eine solche, sondern eher um eine „Flächenerhaltungszone“ handelt. 


3. Die Flächenspülzone der feuchten Tropen im besonderen; 
ihr Bildungsmechanismus nach den bisherigen Anschauungen; Problemstellung 


Unwillkürlich haben wir uns eben schon beim Überblick über die gesamte 
Flächenbildungszone bereits jenen Teilbereich von dieser zum Muster genommen, 
in dem alle diese Züge am deutlichsten hervortreten: in der junge, rezent fort- 
dauernde Flächen bildung (und nicht nur eine gegenüber unseren Breiten er- 
leichterte fossile Erhaltungsfähigkeit) wirklich in allen Gebieten von flachen bis 
mittlerem Relief die vorherrschende Form der Morphogenese darstellt. Es ist dies 
das Gebiet der wechselfeuchten (und wahrscheinlich großenteils auch das der im- 
merfeuchten) Voll- bis Randtropen, sowie das der tropischen Monsunländer mit 
deutlich ausgeprägter (meist einfacher) Trocken- und Regenzeit; pflanzengeogra- 
phisch das Gebiet Feucht-, Trocken- und Dorn- bis zur Wüstensavanne, das 
bodenmäßig, durch die Bildung der tropischen Braun- und besonders der Rot- 
lehme sowie von Grau- und Gelblehmen in den trockeneren Savannenvarianten 
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charakterisiert ist. Wahrscheinlich sind auch große Teile des innertropischen Re- 
genwaldes hierher zu rechnen. Wir haben diesen Bereich schon früher die Flächen- 
spülzone genannt, die also ihrerseits den Kern der gesamten Flächen bil- 
dungszone darstellt. 

Für den Mechanismus der hier stattfindenden Flächenbildung ist — wie schon 
gesagt — die höchst energische chemische Verwitterung jeden Gesteins bei stets 
vorhandener hoher Bodenwärme und fast stets — selbst an der Trockengrenze 
dieses Bereichs in der Wüstensavanne — vorhandener hoher Bodenfeuchtigkeit der 
wichtigste Faktor. Bei der sehr langen Präexistenz tropischen Klimas — mit feuch- 
ten und trockenen Varianten — in den heutigen Tropen, und bei der Stärke der 
zugehörigen Verwitterungsvorgänge tragen dort alle älteren Gesteine und selbst 
sehr junge Sedimente ein stark ausgereiftes und mächtiges Bodenprofil. Es kann 
im Tiefland 20 bis 30 m, in Extremfällen sogar bis 60 m mächtig werden; als 
durchschnittliche Mächtigkeit kann man hier 30 m ansetzen. Auf höheren Alt- 
flächen ist es natürlich dünner und die Flanken der Inselberge sind oft schon bei 
10° bis 20° Neigung nacktfelsig. Gerade dieser Gegensatz ist ja für die ganze 
Flächenbildungs- und besonders für die Flächenspülzone charakteristisch. 

Die meisten aktiven Tieflands-Spülflächen setzen in Meeresnähe oder — 
etwa im heutigen Afrika bzw. fossil in den Beckenlandschaften Mitteleuropas — 
in durch Randschwellen vom Ozean getrennten Binnenbecken an. Die Flüsse 
sind hier durch das dicke Bodenprofil gewissermaßen vom Untergrund isoliert: 
sie greifen diesen gar nicht an! Sie führen daher nur das Feinmaterial — meist 
Rotlehm — das ihnen die chemische Verwitterung und die Flächenspülung zuführt. 
J. P. Bakker (1954, 1957a) hat in Surinam das oberflächliche Endprodukt dieser 
tropischen Lehmverwitterung gerade nach den Korngrößenanteilen genau unter- 
sucht. Es ist dadurch gekennzeichnet, daß die Tonfraktion — unter 2 u Durch- 
messer — ganz außerordentlich dominiert. Auch alle Feldspäte verwittern zu Ton 
(Tonminerale und amorphes Kaolin). Der Schluffbestandteil (2 bis 50 «) tritt 
zurück, dagegen zeigen alle Korngrößendiagramme („Histogramme“) ein zweites, 
wenn auch viel kleineres Haufigkeitsmaximum bei den Feinsanden (50 bis 200 « 
= 0,05 bis 0,2 mm). Das sind im tropischen Verwitterungslehm nur reine Quarz- 
sande (d.h. alle anderen Mineralien werden hier sehr rasch in Tone umgewan- 
delt und die Quarze sehr rasch zu Feinsanden zerkleinert). 

Da somit die Verwitterung hier nur diesen Feinschutt in die 
Flüsse liefert, sind diese mangels Erosionswaffen (und dazu natürlich ohne jede 
Spur von felslockerndem Rand- oder Grundeis) im Tiefland praktisch zu keiner 
Form von Tiefenerosion fähig. Bakker (a. a. O.) wies zudem nach, daß das 
Schuttmaterial aller dieser Flüsse genau dieselbe Korngrößenzusammensetzung 
hat, wie die Endprodukte der chemischen Verwitterung daneben: Quarz-Fein- 
sande und vor allem Ton! Alle Fraktionen sind im gleichen Verhältnis schon in 
der Verwitterungsdecke vorhanden, der Fluß hat sie fertig geliefert be- 
kommen und durch seine mechanische Transportleistung von sich aus so gut wie 
nichts zur Bildung seiner Sedimente, ja kaum etwas zu deren Umformung bei- 
getragen. Er kann also nirgendsin die Tiefe erodiert und 
dabei Material aufgenommen haben. In dieser Tatsache liegt 
der grundlegende Unterschied der tropischen Tieflandflüsse zu allen Flüssen der 
Außertropen. 
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Daß Flüsse auf solchen Flächen nirgends zur Tiefenerosion fähig sind, zeigt 
sich besonders deutlich dort, wo sie auf eine harte, nicht von der Verwitterung 
besiegte Gesteinsbank treffen (harte Quarzgang, Quarzitschicht oder Schliere 
quarzreichen Kristallins). Hier findet also eine Berührung mit dem anstehenden 
Untergrund statt; damit wäre hier die Gelegenheit zur Gewinnung grober Ero- 
sionswaffen und damit zur Tiefenerosion gegeben. Aber dazu sind die tropischen 
Tieflandflüsse offenbar auch hier unfähig: es findet kein Durchsägen solcher 
Schwellen, sondern ein einfacher Überfall über diese in Wasserfällen (Katarakten) 
oder Stromschnellen (Sulas, Cachoeiras) statt. Der Unterschied zwischen beiden 
ist mehr äußerlich: die Wasserfälle unterbrechen auch die Hochwasserterrassen 
der Regenzeit vollkommen, während über die Stromschnellen der Fluß zur Hoch- 
wasserzeit fast ungestört hinwegzieht, so daß auch über Stromschnellen, die bei 
Niederwasser sehr deutlich markiert sind, die Hochwasserterrassen nur mit ge- 
ringfügiger Gefällszunahme fast ungestört hinwegziehen (vgl. Abb. 3). 


.. 


7 \ WASSERFALL (KATARAKT) 


STROMSCHNELLE (SULA, CACHOEIRA) 


= 


Abb. 3. Wasserfall und Stromschnelle an tropischem Tieflandfluß (oberes Profil doppelt, unteres 

vierfach überhöht). Beim Wasserfall ist auch die Hochwasserterrasse unterbrochen. Bei der Strom- 

schnelle geht die Hochwasserterrasse mit nur leichter Gefällszunahme über den Versteilungsab- 
schnitt hinweg. Schraffierte Zone: harte Gesteinsbank 


In den Aufertropen sind Wasserfalle hôchst vergangliche Gebilde. In den 
Tropen besitzen dagegen Wasserfälle und selbst kleine Stromschnellen ein hohes 
Alter und das heißt: zäheste Erhaltungsfähigkeit! Da unterhalb und oberhalb 
stets eine mehr oder weniger gleichstarke Abtragung herrscht, bleibt die Stufen- 
höhe erhalten, solange die erzeugende harte Bank in der Tiefe noch vorhanden 
ist. BAKKER (a. a. O.) zeigte, daß die Stromschnellen in Surinam auf alle Fälle ins 
Pleistozän zurückreichen. Noch viel wichtiger scheint mir hier ein unscheinbares 
zoologisches Ergebnis der gleichen Expedition zu sein: an jeder Stromschnelle in 
Surinam lebt eine andere Varietat felsaufsitzender (und daher nur an Strom- 
schnellen lebensfahiger) Wasserschnecken. Da die Bildung solcher erbbiologischen 
Varietäten außerordentlich lange geologische Zeiträume beansprucht, muß jede 
dieser Stromschnellen sehr alt sein. Darin liegt aber ein indirekter Beweis dafür, 
daß die Flüsse diese Schnellen auch in so langen Zeiten nicht durchsägen und be- 
seitigen konnten. 


Die Doppelten Einebnungsflächen in den feuchten Tropen 207 


Was aber geschieht nun mit den groben Blöcken, die doch offensichtlich an 
Stromschnellen in die Flüsse gelangen — genau wie sich auch am Fuß von steilflan- 
kigen Inselbergen grobe Gesteinstriimmer in der allgemeinen feinkörnigen Ver- 
witterungsdecke finden? Antwort: in beiden Fällen genau dasselbe! Schon in ge- 
ringer Entfernung von solchen Inselbergfüßen sind auch die gröbsten Blöcke in 
der feucht-heißen „Prießnitzpackung“ dieser Bodendecke chemisch zu Ton und 
Feinsand verwittert, d. h. ganz in das allgemeine chemische Endprodukt der obe- 
ren Horizonte des Bodenprofils umgewandelt. Und ebenso hat die groben Blöcke, 
die an Stromschnellen in die Feinsedimentsohle der Flüsse gelangen, meist schon 
nach wenigen Zehnern von Metern auf chemischem Wege dasselbe Schicksal 
ereilt! Ein Fluß aber, der nicht einmal die Möglichkeit hat, selbst ihm „geschenk- 
tes“ Grobmaterial auch nur mechanisch aufzuarbeiten (denn es wird ihm vorher 
in seinem eigenen Bett gewissermaßen von der allgemeinen chemischen Verwitte- 
rung weggeschnappt), wie soll der irgendwo Gelegenheit haben, der allgemeinen 
chemischen Tiefenzersetzung der Landoberfläche durch mechanische Tiefenerosion 
vorauszueilen? Auch im Bereich schnellenbildender harter Bänke ist dies nicht der 
Fall. Daher bestehen alle tropischen Tieflandsflüsse (außer in Senkungs-, d.h. 
Aufschüttungsgebieten wie der Hauptstrom des Amazonas) aus einer Kette von 
Wasserfällen und Stromschnellen mit zwischenliegenden recht gefällsarmen Strek- 
ken, was die Erschließung besonders Afrikas (Randschwellen) so sehr erschwert 
hat, ja sie noch behindert. 


Die Isolierung vom Felsboden, der Mangel an Erosionswaffen und das Fehlen 
jeden Frostes machen den tropischen Tieflandsflüssen ein Durchsägen der Schwellen 
sowie überhaupt jede Tiefenerosion unmöglich’). Daher fehlen hier Täler, fehlen 
durchlaufende Tallängsprofile. Die Flüsse fließen vielmehr — besonders ausgespro- 
chen in den morphologisch aktiven jährlichen Hochwasserzeiten — im Niveau der 
Flächen. Sie mäandrieren stark und zeigen bei Hochwasser Neigung zum „Pendeln“, 
d.h. zu völliger Verwilderung. Diese Neigung ist in den besonders gefällsarmen 
Laufstrecken dicht oberhalb von Schnellen besonders groß. Hieraus zieht nun 
BAKKER einen eigenartigen Schluß, dem ich nicht beizustimmen vermag, ja der 
m. E. die Kausalreihe umkehrt. Mein Gedankengang lautet kurz zusammengefaßt 
wie folgt: der Fluß kann aus den angeführten Gründen solche Schwellen nicht 


2) Schon hier sei — unabhängig von einer späteren Stellungnahme an anderer Stelle — 
kurz auf die abweichende Begründung dieser Verhältnisse durch die anregende Theorie von 
H. Louis (1957) eingegangen. Diese scheint mir im ganzen dennoch die Ursachen für die Ver- 
schiedenheiten der großen klimamorphologischen Zonen auf der Erde in einem für eine historische 
Naturwissenschaft wie die Geomorphologie nicht mehr statthaften Grade zu vereinfachen. Nach 
ihr ist das Vorauseilen oder Zurückbleiben der Linienerosion gegenüber der Flächendenudation 
allein eine Funktion der in die Flüsse gelangenden Schuttmenge. Unberücksichtigt bleibt 
dabei die (u. a. in ihrer Eignung als Erosionswaffe!) völlig verschiedene A rt solchen Schuttes, 
seine sehr verschiedene Transportierbarkeit auch durch gleichartige Flüsse, ferner die 
sehr verschieden lange Zeitspanne (bzw. Laufstrecke) die ein Fluß unter verschiedenen Klima- 
bedingungen zur Zerkleinerung bestimmter in ihn gelangter Schuttypen benötigt und endlich die 
Tatsache, daß außer Schuttlast und Transportkraft (letztere vorwiegend bestimmt durch Wasser- 
menge und Gefälle) auch noch ganz andere Umstände (Bodenfrost, Rand- und Grundeis in 
Flüssen) entscheidend deren Erosionsleistung mitbestimmen. So kann m.E. aus dem einen von 
Louis hervorgehobenen Faktor die wirkliche Vielfalt des morphologischen Verhaltens der Flüsse 
auf der Erde nicht hergeleitet werden. Unbestritten ist dabei, daß diesem Faktor im Komplex 
der übrigen eine wichtige Rolle zukommt, vielleicht sogar die relativ wichtigste. Jedoch m. E. 
nicht jener absolute Vorrang, der eine solche Vereinfachung gestatten würde, 


208 BUDEL 


durchsägen, er kann also das Gefälle seiner oberhalb liegenden Laufstrecke hier 
nicht durch riickschreitende Erosion vermehren. Die Folge davon ist hier starkes 
Mäandrieren und Pendeln. Bakker hingegen meint, die Stufe an der Stromschnelle 
„staue“ seinen Lauf, zwinge ihn dadurch zur Auffaserung in Einzelgerinne (Ver- 
wilderung) und die Schwäche dieser Einzelgerinne verhindere ihn am Erodieren, 
am Durchsägen der Stufe. Ganz vereinfacht könnte man den Unterschied unserer 
Ansichten so ausdrücken: Bakker: Er erodiert (unterhalb) nicht, weil er (oberhalb) 
mäandriert. BüpeL: Er mäandriert (oberhalb), weil er (unterhalb) nicht erodiert, 
bzw. nicht erodieren kann. Das letztere ist m. E. das primäre, entscheidende Phä- 
nomen. Ich möchte aber besonders betonen, daß sich diese Ablehnung nur auf 
diese spezielle Folgerung BAkkers, und nicht auf die weit überwiegenden bahn- 
brechend-positiven Ergebnisse seiner Surinam-Forschungen bezieht. 

Wir haben diesen Punkt hier nur wegen einer ganz bestimmten Folgerung 
hervorgehoben, die Bakker selbst daraus gezogen hat. Er meinte nämlich, mit der 
Auffaserung oberhalb einer Schnelle kämen die tropischen Tieflandsflüsse dort 
nicht nur zu keiner Erosion, sondern schütteten dauernd auf. Die 
Frage liegt nahe, warum dann die Stromschnellen im Lauf der Zeit nicht über- 
haupt ganz zugeschüttet werden. 

Jenseits aller Theorie wären indessen Erwägungen dieser Art wohl nicht zu- 
stande gekommen, zeigten die tropischen Einebnungsflächen nicht in der Tat 
Züge, die sie aufertropischen Aufschüttungsflächen (Schwemm- 
fächern, Deltas, s. 0.) recht ähnlich machen. 

Auf der anderen Seite zeigen diese Flachen aber offensichtlich ganz über- 
wiegend die Eigenschaften von Abtragungsflachen. In ihrem Unter- 
grund sind alle Schichten, auch die hartesten (letztere oft unmittelbar neben 
Stromschnellen) gekappt und eingeebnet. Es sind Rumpfflachen. Ja, wie 
sich immer mehr herausstellt, sind auch alle gehobenen, fossilen Rumpfflachen: 
In den Tropengebirgen wie auf den Höhen unserer Gebirge (wo sie als fossile 
Gebilde dem Tropenklima der Tertiärzeit entstammen) einstmals in der Nahe 
des Meeresspiegels oder von Binnenbecken als solche tropischen Einebnungsflä- 
chen angelegt worden, so daß die Meinung viele Anhänger findet, daß wir in der 
Bildung der tropischen Spülflächen in der Flächenbildungs- und eben besonders 
der Flächenspülzone den einzigen subaerischen Vorgangskomplex vor uns haben, 
der überhaupt Rumpfflächen erzeugen kann. Um so bedauerlicher ist es daher, 
wenn wir über das Zusammenwirken der hierbei beteiligten Vorgangskomponen- 
ten, insbesondere aber über die Entstehung der Tallosigkeit dieser Abtragungs- 
flächen und ihrer weiten, so auffallend ebenen — nur durch die Inselberge unter- 
brochenen - seitlichen Erstreckung noch so wenig einig sind. 

Es scheint mir aber, daß es hier einen Weg gibt, mit dem man diesen Wider- 
spruch und damit nicht nur das Hauptproblem der dauernden Nichtzertalung 
dieser Flächen, sondern auch eine ganze Reihe weiterer Fragen lösen kann, so etwa 
die so verschiedene Gestalt und Anordnung der Inselberge auf diesen Flächen, 
ferner das Verhältnis der wechselfeucht-tropischen Einebnungsflächen zu den im 
großen zwar auffallend ähnlichen, in vielen Einzelzügen aber stark abweichen- 
den Einebnungsflächen der tropischen Wüsten, sowie endlich eine Reihe auffälli- 
ger und bisher ungeklärter Züge, die fossilen solchen Formgemeinschaften sowohl 
in den feuchten Tropen wie in den Wüsten und besonders auch in unserem ge- 
mäßigten Waldklima eigentümlich sind. 
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4. Die Theorie der „Doppelten Einebnungsflächen“ 


Dieser Weg beruht auf folgender Überlegung. Stellen wir uns eine solche 
Fläche, zu beiden Seiten eingerahmt von zwei Hebungsgebieten, im Querprofil 
vor, so wurde dieser Sachverhalt bisher immer in der Weise gezeichnet wie es 
Abbildung 5/1 darstellt. Sie zeigt eine leicht durchhängende Kurve. Auf dieser 
stellt der Boden nach unserer — außertropischen — Empfindung stets nur eine 
diinne Decke der Verwitterung und zugleich als Ganzes den Trager sowie den be- 
wegten Gegenstand der Abtragung selbst dar. Verwitterung und Abtragung spie- 
len sich so ziemlich auf derselben Fläche ab, d. h. innerhalb der Bodendecke ab, die 
im Höchstfall eine Mächtigkeit von 0,5 bis 1,5 m besitzt. 


Fig.5/a Tropische Einebnungsfläche , Oberflachenbild 


Fig.5/2 Doppelte Einebnungsfläche (Trop. Einebnungsfläche, Tiefenbild ) 


Obere Einebnungsfläche : SPUL-OBERFLACHE 


Spülpediment 


Spülpediment 


“Unt. Einebnungsfl.: VERWITERUNGS- BASISFLACH 


Fig-5/3 Tieferlegung einer doppelten Einebnungsfläche. Entstehung randlicher Rumpftreppen 
(Rand- Spülpedimente) 


Abb. 5. Doppelte Einebnungsflächen und Rumpftreppenbildung 


Man muß sich nun überlegen, daß auf Ebenheiten in mäßig gehobenen Tro- 
pengebieten in Wirklichkeit ganz andere Verhältnisse herrschen, die man — etwas 
überhöht — etwa wie in Abb. 5/2 darstellen kann. Die Oberfläche und die Basis- 
fläche des Bodens sind hier deutlich getrennt. Dazwischen liegt die im Mittel bis 
zu 30 m, im Extremfall aber bis 60 m tiefe Zone der tropischen Rotlehm- und 
Kaolinverwitterung. Es liegen also in Wirklichkeit zwei Einebnungs- 
flächen übereinander vor. 

Die „Untere Einebnungsfläche“ ist die Basisfläche der Verwitterung. Sie 
bildet die Tiefenfront der überstarken chemischen Zersetzung gegen den anstehen- 
den Fels. Sie greift unmittelbar in diesen ein, ist aber sehr uneben: sie zeigt ein 
Relief von bis 60 m; gelegentlich — an Klüften — sogar noch mehr (in Britisch- 
Malaya wurden Verwitterungstiefen bis über 100 m festgestellt). In unseren 
Breiten finden wir trotz der starken seither erfolgten tundrenzeitlichen Abtra- 
gung noch heute im Odenwald und im Fichtelgebirge bis zu 20 m, in der Alb sogar 
bis zu 40 m tiefe solche Zersatzklüfte, die aus dem tropischen Klima der Tertiär- 
zeit stammen. Die untere Fläche ist in diesem System die eigentliche Abtragungs- 
fläche, auf der sich die flächenhafte Tieferlegung der Erdkruste rein durch die 
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Verwitterung, die übermächtige chemische Zersetzung zu kaolinreichem Rotlehm 
unter diesem ewig feuchtwarmen „Prießnitzumschlag“ ohne jeden Massentrans- 
ort vollzieht. . Y 
r Der Massentransport spielt sich vielmehr ausschließlich im Niveau der Spül- 
fläche am Tageslicht, der „Oberen Einebnungsfläche“ ab. Sie ist sehr eben, aber 
zum größten Teil gar keine Felsfläche. Sie gewinnt durch die Ansammlung von 
Endprodukten der chemischen Zersetzung — vollkommen getrennt von der eigent- 
lichen Tieferlegungsfläche — die Eigenschaften einer Aufschüttungsfläche. In Wirk- 
lichkeit handelt es sich jedoch hier um eine Durchgangsaufschüttung, 
d. h. um eine Material-Transportfläche. Hier findet die Abtragung, an der unteren 
Einebnungsfläche die Verwitterung und in dem dicken Bodenprofil dazwischen 

der Vorgang der Aufbereitung statt. 

Durch dieses „Isolierpolster“ sind auch die Flüsse von der Tieferlegungs- 
fläche getrennt. Auch ihre Wirkungen spielen sich nur im oberen Niveau ab. Ob- 
wohl die Flüsse in der Trockenzeit mäandrierende Linien darstellen ist ihre Wir- 
kung nicht linear, sondern eingebaut in die flächenhafte Gesamtabtragung, die 
sich während der allgemeinen regenzeitlichen Hochwasserflut abspielt. Ihr Ver- 
halten und Aussehen ähnelt dann aufschüttenden Flüssen unserer Breiten, wäh- 
rend sie in Wirklichkeit nur transportieren. 

Ein Hochwasseranstieg von 10 bis 20 m bedeutet auf diesen ebenen Flächen 
eine ungeheuere Verbreiterung der Flüsse. Ihre Wirkung wird nach den Seiten 
durch die allenthalben vorhandenen Spülfluten erweitert. Der Schutttransport 
durch beide Vorgänge ist am stärksten beim Beginn der Regenzeit. Dann sind 
alle Bodenporen noch mit Luft gefüllt, die wie ein Kissen das Einsickern des 
Wassers eine Zeitlang verhindern kann, bis der Boden ganz durchfeuchtet ist. 
Abflußfaktor und Transportkraft sind jetzt am größten. Die Einebnung der 
Flächen wird dabei durch drei Vorgänge bewirkt: einmal die weite Verwilderung 
der Hauptflüsse (ein Vorgang, welcher der „lateralen Erosion“ nach H. von 
WissMANN entspricht), ferner die allgemeine Flächenspülung und endlich die 
sogenannte Gullispülung. Bei Niederwasser tiefen sich die Flüsse in schmalen 
mäandrierenden Rinnen ein wenig ein, aber diese Linien werden bei jedem Hoch- 
wasser geändert. Man findet auf solchen Flächen stets nur Hochwassersedimente. 
Alle drei Vorgänge haben in dem hochbeweglichen Aufbereitungsmaterial bei der 
Einebnung leichtes Spiel. Dauersedimentation ist sehr selten. Dank des unge- 
heueren Wasserzudrangs zur Regenzeit wird alles hinreichend aufbereitete Mate- 
rial weggeführt. Wichtig ist dabei, daß die leicht als Trübe fortzuschaffende 
Schuttlast mit dem Wasser selbst abfließt. Sie geht ganz in den Flußkörper ein, 
der nur eine geringe Schuttlast am Grunde dahinwälzt. Eben aus diesem Grunde 
findet ja keine Tiefenerosion statt. Ebenso wichtig ist aber in diesem Zusammen- 
hang das weitere Ergebnis, daß eben mit dem in die Flüsse und Spülfluten ein- 
gehenden Lehm das Wasser selbst zum Träger der flächen- 
haften Abtragung wird, d.h. eine Rolle übernimmt, die in anderen 
Klimaten dem oberen Bewegungshorizont der Bodendecke zukommt. Dies scheint 
mir der Grund dafür zu sein, daß hier die Flußgefällskurven weitgehend der 
allgemeinen Flächengefällskurve entsprechen. Beides ist stets im Gleichklang ein- 
gependelt. Die Flüsse fließen genau im Niveau der Flächen und die Flächen ihrer- 
seits werden nach dem Flufßgefälle geformt. Dieses Wechselspiel ist hier noch 
vollkommener als bei uns auf Schwemmkegeln, die doch in ihren höheren Teilen 
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immer wieder vom aufschüttenden Fluß selbst zerschnitten werden. In den Tro- 
pen kommt man zur Erkenntnis, daß die Wendung „die Flüsse fließen im Niveau 
der Fläche“ typisch in außertropischen Begriffen gedacht ist. In Wirklichkeit 
richtet sich hier das Flächengefälle nach dem Flußgefälle — und deshalb ent- 
sprechen sich beide so weitgehend. Die ganze Fläche ist gewissermaßen eine nach 
den Seiten durch Spülfluten erweiterte Hochwasserterrasse; anders ausgedrückt: 
Die Flußarbeit ist gänzlich in die flächenhafte Gesamtabtragung eingebaut. 


Insgesamt sind es also vier Ursachen die dies überraschende Zusammenspiel 
ermöglichen: 


a) Die schwere Arbeitslast der Zersetzung des gewachsenen Gesteins wird 
ganz von der unteren Einebnungsfläche: der Verwitterungs-Basisfläche über- 
nommen. Sie bewältigt diese Aufgabe so rasch, daß ihr die Linearerosion der 
Flüsse nirgends folgen kann, und so vollständig, daß an der Oberfläche stets ein 
hochbewegliches Endprodukt bereitgestellt wird. 


. b) Die Endprodukte der Verwitterung gehen fast ganz in die regenzeitlichen 
Schichtfluten oder Spülfluten als Trübe ein, sie müssen nicht passiv als langsamere 
Materialströme am Grunde der Hauptflüsse mitgeschleppt werden. 


c) Anstatt schwerfälliger Denudationsbewegungen des oberen Bodenprofils 
(etwa bei der Makrosolifluktion) wird infolge der „Arbeitsteilung“ zwischen 
beiden Flächen die eigentliche Flächenbildung ganz vom leichten Element 
des fließenden, spülenden Wassers getragen. Sie gewinnt dadurch ihre über- 
raschende Fastebenheit. 


d) Diese Oberfläche ist ihrerseits auch der sehr gleichmäßige Ausgangsort 
für die nach der Tiefe ausstrahlenden Vorgänge: Bodenwärme und Bodenwasser. 
Neben ihrem höckrigen Kleinrelief ist daher auch die Basis des dicken Lehmprofils 
im ganzen als „Fläche“ anzusprechen. Sie greift deshalb auch so rücksichtslos über 
alle Gesteinsunterschiede hinweg. 


In der Nähe des Meeres sowie in der Nähe von Hauptflüssen großer Binnen- 
becken haben die so gebildeten Oberflächen weithin ein sehr geringes Gefälle. 
Immerhin schwingen sie auch hier an den Wasserscheiden zwischen einzelnen 
Spülflutbereichen sanft auf und ab. Ebenso können sie ein stärkeres Relief in der 
Nähe von Wasserfällen und Stromschnellen oder beiderseits durchlaufender, etwa 
an eine ausstreichende harte Gesteinsbank geknüpfter Inselbergketten gewinnen. 
Im allgemeinen aber überschreiten die dabei auftretenden Neigungen in der Nähe 
der Hauptflüsse nicht den Betrag von 1,5 bis 1,7 °/o. Steilere Böschungswinkel 
innerhalb der Fläche treten meist erst in der Nähe von Gebirgsrändern auf (vgl. 
Abb. 2). Hier können unzerschnittene Flächenstücke bis zu 3 °/o Gefälle erreichen. 
Dabei findet im Niveau der Flächen häufig ein Übergang zu Felspedimenten statt, 
die nur noch von einer dünnen Bodenschchicht bedeckt sind. Im Gegensatz zu den 
„Pedimenten“ der ariden Gebiete (H. von WissMANN [1951], H. Awap [1955]) 
sind aber diese Pedimente hier nicht durch Lateralerosion, sondern durch den ge- 
schilderten Flächenspülungsvorgang erzeugt, d. h. durch eine Kombination mecha- 
nischer und chemischer Vorgänge. Wir bezeichnen daher diese Felspedimente der 
. wechselfeuchten Tropen als „Spülpedimente“. Der Vorgangskomplex, der zu 
ihrer Entstehung führt, erzeugt gleichzeitig die Steilhänge der überhöhenden 
Randgebirge und Inselberge. 

14* 
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5. Ein neuer Beitrag zur Erklärung der Rumpftreppen mit Hilfe der Theorie 
der „Doppelten Einebnungsflächen“ 


In dem Übergang der Spül-Oberfläche in randliche Spülpedimente, wie es 
Abb. 5/2 zeigt, liegt ein weiteres wichtiges Ergebnis, das uns die Theorie der 
doppelten Einebnungsflächen vermittelt. - 

Die Oberflächen jener großen Ebenheiten sind zum größten Teil gar keine 
Felsflächen. Solche treten nur in den randlichen Spülpedimenten auf. Abb. 5/3 
zeigt nun, wie eine jüngere Spülfläche durch Tieferlegung gegen eine ältere ent- 
steht. Dieser Vorgang kann sich mehrfach wiederholen. Spülfläche und Basisfläche 


Abb. 6. Höhere Rand-Rumpfflächen an Einzelgebirgen (Rand-Spülpedimente) 
(Typ Frankenalb, Fichtelgebirge, Erzgebirge) 
Waagerecht schraffiert: Altflächen obermiozäner — unterpliozäner Anlage 
punktiert: Altflächen älterer Anlage. Die Verbreitung ist nur in der NW-Hälfte der Skizze an- 
nähernd gesichert, im übrigen Feld nur vermutungsweise angegeben! 


rücken dabei jeweils beide tiefer. Vermehrt sich oberflächlich das Gefälle und 
spülen infolgedessen die Spülfluten mehr ab, so erneuert sich auch basal die Ex- 
position, das Wärmeniveau rückt tiefer und sichert damit das Weiterschreiten 
der Verwitterung in den anstehenden Untergrund. 

Nach mehrfacher Tieferlegung, wie es Abb. 5/3 zeigt, sehen wir in die Flan- 
ken der unsere Ebenheit begrenzenden Randgebirge Rumpftreppen eingekerbt. 
Sie sind die Reste älterer Rand-Spülpedimente. Auch zwischen diesen hat sich 
aber im größten Teil der Spülfläche ehedem keine Felsebene ausgedehnt. 
Dessenungeachtet sind solche Rumpftreppen an beiden Randgebirgen durchaus 
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real, selbst wenn sie oft nur 30 oder gar nur 20 m Vertikalabstand haben. Wir 
kennen solche Kleinabstände der Rumpftreppen auch fossil an unseren europäi- 
schen Mittelgebirgen. Bisher glaubte man immer, es handle sich hier um Rest- 
stücke einst ungeheuer ausgedehnter Felsflächen („germanische Rumpffläche“!). 
Die Entstehung mehrerer übereinanderliegender solcher Flächen, besonders in 
so geringen Vertikalabständen, war sehr schwer vorstellbar. Auch W. Pencks 
(1924) Theorie vom Rückwandern solcher Stufen über Zehner von Kilometern 
hinweg (fossil oder sogar noch in der Gegenwart) fand wenig Anklang- mit Recht, 
denn ein solches Zurückweichen der Stufenränder hat bei uns mindestens seit 
dem Ausgang der Tertiärzeit aufgehört (alle solche Flächen und Stufen sind bei 
uns rein fossile Gebilde), und hat auch vorher nicht über so sehr weite Strecken 
hier im anstehenden Fels stattgefunden. 

Mit Hilfe der Theorie der doppelten Einebnungsflächen ist aber jetzt die 
Erklärung solcher Phänomene sehr erleichtert. Es gab zwischen solchen Flächen- 
„Reststümpfen“ nie die vorgestellten weiten Felsebenen, sondern immer nur diese 


Zonaler 
Jnselberg 
auf Schildinselberge 
Randpediment RTE (azonal) 


seer nets 


fi 


TR Rand- 
Spill pedimente 


Abb. 7. Tropische Einebnungsfläche mit Rand-Spiilpedimenten, zonalen (Auslieger-) und Schild- 
Inselbergen. (Typ: Nordnigerien, Südsomalien) 


Randglieder. Sie sind nicht Rumpfflachenstiimpfe, sondern randliche Spülpedi- 
mente. Dazwischen aber fraß sich immer nur die chemische Verwitterung mit 
höckerigen Basis-Felsflächen als Schrittmacher in die Tiefe; gewöhnlich der 
Flächenspülung weit vorauseilend und den Raum zwischen den Randpedimenten 
immer wieder aus festem Fels in mächtige kaolinreiche Rotlehmdecken verwan- 
delnd. Solange die Flachenspiilung in Aktion war, hat sie wohl solche Rand- 
pedimente, aber niemals eine geschlossene weite Felsflachenverbindung zwischen 
diesen erzeugt. Die so schwer vorstellbare Annahme solcher einst weiter, die Zwi- 
schenräume zwischen den Mittelgebirgen erfüllender Felsflachen fallt jetzt weg — 
es hat diese nie gegeben (s. Abb. 6)! Damit ist ein großes Hindernis sowohl der 
tropischen wie auch der außertropischen Gebirgsmorphologie aus dem Wege ge- 
räumt. 

Wir haben bisher immer nur eine sehr langsame Tieferlegung solcher Doppel- 
flächen bei so gleichmäßigem Gestein angenommen, daß die obere die untere auf 
breiter Fläche nicht einholt. Sind aber die Untergrundsgesteine nach ihrem Zer- 
setzungswiderstand sehr verschiedenartig, so nimmt die Unebenheit der unteren 
Fläche zu (Abb. 7). Wenn jetzt die — ja immer fastebene — obere Fläche gleich- 
mäßig tiefer gelegt wird, so geraten die Gipfel der Felshöcker des Untergrundes 
in ihren Bereich. Dies trifft sich manchmal gerade so, daß sie als „isoliertes Pedi- 
ment“ eben eingeebnet werden. Oft aber geraten sie nun in größerem Umfang 
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über das Niveau der Spülfläche hinaus. In diesem Fall werden solche Komplexe 
randlich auch zu kleinen Pedimenten eingeebnet. Ihr Kern aber, der über die 
Spiilflache hinauswächst, wird durch dieselben Vorgänge zu einem kleinen Insel- 
berg zugeschärft. Zugleich mit dieser Flankenzuschärfung kommt aber der nun 
gewissermaßen neu aus der Tiefe aufgestiegene Inselberg sofort in ein völlig 
anderes Abtragungsklima. Alles, was unter dem Spülflächenniveau bleibt, unter- 
liegt der starken subkutanen Zersetzung unter dem ewig feuchtwarmen „Prieß- 
nitzumschlag* der Lehmbodendecke, d.h. die Verwitterung erfolgt hier im 
Grundwasserniveau auch in der Trockenzeit zu warm-vollhumiden Bedingungen 
und führt rasch zur Tonumwandlung fast aller Gesteinkomponenten. Sowie aber 
nun Gesteinsteile über dies Niveau geraten — und dazu mit steilfelsigen, durch 
die Vorgänge der Spül-Pedimentbildung zugeschärften Hängen — geraten diese 
unter ganz andere, plötzlich fast arid zu nennende Verwitterungs- und Abtra- 


Abb. 8a. Rezenter Schildinselberg mit Spülpediment NW von ARAK (Zentrale Sahara) 


324m 


317m SE 312m 


Abb. 8b. Fossiler Schildinselberg mit Pediment (Geroldshauser Höhe südl. Würzburg, Gäufläche) 


gungsbedingungen. An Stelle der Tonverwitterung tritt grobblockiger Zerfall und 
Abschuppung — wie in der Wüste! Die herabfallenden Trümmer freilich verfallen 
rasch der unerbittlichen Tonzersetzung und werden während der Regenzeit ent- 
führt. Auf diese Weise wird der Fuß auch solcher Inselberge stets erneut zuge- 
schärft und ihre steilfelsigen Flanken bleiben quasistabil konserviert — solange 
die Vorgänge auf dem vorgelagerten Pediment in Gang bleiben und die Spül- 
fläche nicht tiefer gelegt wird. Fallen diese Voraussetzungen fort, dann flachen 
sich die Inselbergflanken rasch ab. 

Die Bildung der felsigen Steilflanken und deren quasistabile Konservierung 
teilen diese „aufsteigenden“ Inselberge mit den größeren Restinselbergen höherer 
Rumpfflächen und ebenso mit den Steilflanken, die überhaupt am Rand solcher 
Spülflächen zu größeren Inselgebirgskomplexen oder ausgedehnten Tropengebir- 
gen hinaufführen. Aber der Entstehung nach sind diese größeren Inselberge im 
Vorland der Gebirgsränder, die solche Ebenheiten begrenzen, doch etwas ganz 
anderes. Sie sind Auslieger jener Randgebirge und tragen häufig noch Reste 
derselben höheren Altflächen, die auch jene Gebirge überziehen. Demgegenüber 
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tragen die kleinen Inselberge, die inmitten weiter Spiilflachen mit deren Tiefer- 
legung plötzlich als Kuppen von Tiefenhöckern der Basisfläche auftauchen, nie 
solche Reste höherer Altflächen. Sie stehen ja zu den Randgebirgen und deren 
Bildungsgeschichte in keiner genetischen Beziehung. Auf den Unterschied von 
großen, stets randnahen und altflächengekrönten, sowie andererseits von kleine- 
ren wahllos über die Fläche verteilten Inselbergen, die offensichtlich ohne Be- 
ziehung zu den Gebirgsrändern sind, hat meines Wissens zuerst K. Kayser (1949) 
in Südafrika aufmerksam gemacht. Er nannte die ersten zonale, die zweiten 
azonale Inselberge. Inzwischen sind wir in der Lage, mit Hilfe der Theorie der 
doppelten Einebnungsflächen die letzteren genetisch zu deuten. Sie sind aus 
Untergrundshöckern tropischer Tiefenverwitterung hervorgegangen und zeigen 
immer eine charakteristische Schildform — in frischem Zustand steilgewölbt, in 
fossilem — wie es bei uns häufig sehr typisch zu sehen ist — flach-schildförmig. Ich 
möchte sie daher Schildinselberge nennen. Sie sind bei uns sowohl auf 
den Rumpfflächen der alten Gebirge als auch im mesozoischen Tafelland, etwa im 
Muschelkalk der fränkischen Gäufläche, besonders schön erhalten und stets von 
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Abb. 9. Die Fränkische Gäufläche, eine fossile tropische Einebnungsfläche mit isolierten und Rand- 
Spülpedimenten, Ausliegern und Schildinselbergen (stark überhöht) 


kleinen Randpedimenten umgeben. Ihre Übereinstimmung mit lebenden Vor- 
bildern aus den Tropen ist oft überraschend (vgl. Abb. 8a und b). 

In ihrem heutigen tropischen Entstehungsbereich können solche Schildinsel- 
berge durch weitere Tieferlegung der umgebenden Spülfläche weiter „wachsen“. 
Sie können dabei sogar höher werden, als die nächstälteren fossilen Spülpedi- 
mente an benachbarten Gebirgsrändern. Manchmal finden sich dann an ihren 
Flanken kleine zugehörige Pedimentrestchen in gleicher Höhe. Aber oft fehlen 
solche, sei es, daß sie nicht mehr erhalten sind, oder auch niemals ausgebildet 
wurden. So können sich beim Weiterschreiten dieser Entwicklung selbst höhere 
Schild-Inselgebirge bilden. Im Gebiet der fränkischen Gäufläche sind etwa die 
Berge von Kist so zu deuten: sie ragen über die hier rund 310 m hohe Hauptgäu- 
fläche bis zu 371 m Höhe auf ohne an ihren Flanken von deutlichen Verebnungs- 
flächen (Rand-Spülpedimenten) gekerbt zu sein (Abb. 9). 


6. Geschlossene Entblößung von Basisflächen der tropischen Tiefenverwitterung 


Die Schildinselberge treten meist vereinzelt auf, sie entstehen, wenn eine 
doppelte „Einebnungsfläche“ sich im gehobenen Gelände langsam tiefer schaltet 
und dabei die obere Spülfläche nur einzelne Höcker der Basisfläche erfaßt, ihnen 
durch Verwitterung und Flächenspülung Pedimentkerben und Steilflanken ver- 
leiht, die sich dann im Tagesklima quasistabil konservieren. 
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Es gibt aber auch Fälle, wo mit einem Ruck gewissermaßen eine Basisfläche 
ganz oder wenigstens auf weite Teile hin entblößt wird, so daß die Grundhöcker- 
landschaft plötzlich weithin zutage tritt, ohne vorher ganz oder wenigstens an 
Randpedimenten eingeebnet worden zu sein. Eine solche Entwicklung setzt 
voraus, daß der ganze, u. U. sehr mächtige Rotlehmbelag einer solchen Grund- 
höckerlandschaft rasch entfernt wird. Dies kann unter verschiedenen Umständen 
erfolgen. Einmal dadurch, daß ein bisher tiefliegendes und tief zersetztes Krusten- 
stiick raschgehoben wird. Es ist dann möglich, daß auf solcher Scholle ein 
Grundhöckerrelief auch rasch bloßgelegt wird und bei quasistabiler Konservie- 
rung seine Ursprungsform flächenhaft erhalten bleibt. So möchte ich vermuten, , 
daß manche Altrelieftypen auf den Höhen unserer europäischen Gebirge, die 
nicht durch flache, sondern sehr auffällig kuppige Geländeformen ausgezeichnet 
sind, gar nicht subaerisch angelegt wurden (weder in der heutigen noch in ehemals 
tieferer Lage), sondern ein konserviertes tropisches Grundhöckerrelief darstellen. 
Hierzu gehört die Raxlandschaft auf den Plateauhöhen der Ostalpen, sowie der 
Relieftyp der schwäbischen und der fränkischen Kuppenalb. Die schwäbische 
Kuppenalb wird an ihrem Südsaum von der noch wohlerhaltenen burdigalen 


Abb. 10. Entstehung kuppiger Schildinselberg-Fluren bei rascher Tieferlegung tropischer Flächen 


Klifflinie abgeschnitten; ihre Anlage liegt daher noch vor der Zeit der Burdigal- 
Transgression und fällt damit sicher in ein volltropisches Klima. Da im Massen- 
kalk der Alb das burdigale Kliff selbst noch so gut erhalten ist, kann man an- 
nehmen, daß auch dieses Kuppenrelief noch annähernd die Form bewahrt hat, 
die ihm einst in jenem tropischen Klima aufgeprägt wurde — ob es sich nun um 
einen alten tropischen Kegelkarst handelt, wie ich früher vermutete, oder um \ 
ein altes Grundhöckerrelief, was mir heute wahrscheinlicher erscheint (siehe Abb. 
12a). Auch auf den Altflächen des äthiopischen Hochlandes, das ja nachweislich 
sehr rasch und jung gehoben wurde, ist im Basalt eine Kuppenlandschaft ganz 
ähnlichen Charakters weit verbreitet (BUDEL [1954]). 


Leichter verfolgbar ist ein zweiter Fall rascher Lehmentblößung und sub- 
aerischer Erhaltung eines ehemaligen tropischen Grundhöckerreliefs. Er tritt ein, 
wenn das Klima rasch sehr viel trockener wird, an Stelle von wechselfeuchtem 
Tropenklima ein Wüstenklima tritt (Abb. 10). 


Im Hoggargebirge und vor allem in den weiter südlich gelegenen Teilen 
der Sahara ist ein solcher Klimawechsel im Verlauf des Plio-Pleistozän mehrmals 
erfolgt (BUDEL [1955]). Bei jeder Wende zum Trockenklima mußten sich im Be- 
reich von „Doppelten Einebnungsflächen“ im ehemals wechselfeuchten Savannen- 
land die Vorgänge sowohl an der oberen wie an der unteren Einebnungsfläche 
wandeln. An dieser mußte die Leistungsstärke und Vormarschgeschwindigkeit 
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der Zersetzung abnehmen, weil dem „Prießnitzumschlag“ der tiefen Lehmdecke 
nun die dauernde Durchfeuchtung entzogen wurde und auch die mittlere Jahres- 
wärme der tieferen Bodenzonen ein wenig sank. Dafür verstärkte sich (minde- 
stens im Vorland von Randgebirgen) die Leistungsfähigkeit der oberflächlichen 
Abtragungsvorgänge. Statt Tonmaterial lieferten die höheren Gebirge jetzt reich- 
lich Grobsande (und gelegentlich sogar Schotter) in die Täler. Dadurch wurden 
den episodischen Sturzbächen doch wesentlich stärkere Erosionswaffen zuge- 
führt. Bei dem großen Schuttüberfluß wirkte sich das vor allem in der Lateral- 
erosion dieser episodischen Flüsse am Gebirgsfuß aus: so entstanden dort z. T. 
weite Felspedimente. Im weiteren Vorland der Gebirge wurden aber offensicht- 
lich auch die bisherigen Lehm-Spülflächen rasch tiefer gelegt, und da die Tiefer- 
legung der Verwitterungs-Basisflächen damit nicht Schritt hielt, wurde nach 
weitgehender Beseitigung der Lehmdecke das Grundhöckerrelief der Tiefe rasch 
auf große Strecken hin entblößt. Hierin erblicke ich die Erklärung der ausge- 


Abb. 11. Auslieger-Inselberge, kuppige Schildinselberg-Fluren, flache Fels-Pedimente (tektonische 
Lineamentsstrukturen aufzeigend) und Sandschwemmebene im südlichen Hoggar-Vorland 


(Südliche Sahara) 


dehnten, kleinkuppigen und niedrigen Schildinselberg-Fluren, die 
große Teile der Sahara südlich des Hoggar, im Air-Gebirge und im Adrar der 
Iforas einnehmen (Abb. 10). Die ehemals übergreifenden breiten Spülflächen 
engen sich nun auf schmälere Sandschwemmebenen und Sandspülstreifen ein. 
Zwischen diesen erheben sich nicht nur vereinzelte kleine Schildinselberge, son- 
dern eben jene ausgedehnten kuppigen Felsfluren, die noch von einzelnen Sand- 
streifen durchzogen werden. Auf ihrem rundhöckerartig-welligen Kuppenrelief 
sind kaum irgendwo Altflächen zu rekonstruieren. Diese Felsfluren sind außer- 
dem nicht an die Nähe höherer Gebirge gebunden, sondern tauchen auch in durch- 
aus „azonal“-isolierter, gebirgsferner Lage aus den umgebenden Sandschwemm- 
ebenen auf. Die Sandstreifen, die diese Felsplatten durchziehen, haben auffallend 
wenig Gefälle; sie machen dabei oft in verblüffend klarer Weise das geologische 
Kluftnetz sichtbar. Die Lineament-Strukturen des hier freigelegten altafrikanischen 
(präkambrischen) Sockels sind dabei ausgezeichnet zu erkennen (Abb. 11). Gerade 
dieser Umstand deutet darauf hin, daß bei der Entstehung dieser Schildinselberg- 
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Fluren in der Tat eine den Klüften nachspiirende chemische Tiefenzersetzung 
am Werke war, die unter dem heutigen Wüstenklima kaum Wirkungsmöglich- 
keiten besäße. Subaerische Talfurchen würden sich dem Kluftnetz nie so vollen- 
det anpassen können. Endlich deutet die gleichmäßige Kuppenform und vor 
allem die gleichmäßige Höhe dieser Kuppen auf ihre Entstehung aus einem ent- 
blößten Grundhöckerrelief hin?). 

Die oberflächliche Erhaltung eines alten Grundhöcker-Reliefs ist jedoch nur 
bei rascher Entblößung von der ehemals überlagernden tropischen Verwitterungs- 
decke zu erwarten — sei diese nun durch einen Wandel der tektonischen oder der 
klimatischen Bedingungen verursacht. Bei jeder langsamen Entblößung des 
Felsuntergrundes werden die auftauchenden Schildinselberge langsam abgetragen 
und zu isolierten Pedimenten eingeebnet werden. Durch das allmähliche Zu- 
sammenwachsen von solchen unter sich und mit den Gebirgsrand-Spülpedimenten 
können dann wirklich (vornehmlich im feuchttropischen, aber auch — unter ande- 
ren Voraussetzungen — im tropisch-ariden Klima) ausgedehntere Felsebenen ent- 
stehen, d. h. echte Fels-Rumpfflächen, die weithin nur noch von 
einer dünnen Bodendecke überzogen werden. 

Solche Verhältnisse beobachten wir auch in den heutigen Tropen vielfach 
da, wo Rumpfflächen in den Gebirgen in größere Höhen gehoben worden sind. 
Ebenso werden ja unsere außertropischen Mittelgebirge weithin von alten Rumpf- 
flächen überzogen, die durch auflagernde Reste tropischer Böden ihre ehemalige 
Entstehung unter der Herrschaft von Tropenklimaten erweisen. Im letzteren 
Fall ist die fossile Natur solcher gehobenen Altflächen offenkundig. Aber auch 
in den heutigen Tropenländern sind gehobene alte Rumpfflächen in den Gebirgen 
offensichtlich einem anderen Mechanismus morphogenetischer Vorgänge aus- 
gesetzt, als wir ihn in den unzweifelhaft noch voll-aktiven Tieflandsebenheiten 
der Tropen mit ihrem auf beiden Einebnungsflächen gleichzeitig wirksamen 
„doppelten“ Vorgangskomplex kennengelernt haben. Es fragt sich nun: werden 
u i den heutigen Tropenlandern solche hochgelegenen Altflachen noch weiter 
gebildet? 


7. Die Erhaltung gehobener Rumpfflachen in verschiedenen Klimaten 


Zweifellos gibt es — insbesondere im Umkreis der großen, stark gehobenen 
Binnenbecken auf dem Hochsockel Süd- und Ostafrikas — in aktiver Bildung und 
Fortentwicklung begriffene tropische Ebenheiten mit den Zügen ,Doppelter Ein- 
ebnungsflächen“ in erheblichen Seehöhen. Mir sind am oberen Niger solche über 
400 m, in Südsomalien solche in 1400 m Höhe bekannt, und O. Jessen (1936) 


3) Die Frage ist nur, ob die Anlage dieses ehemaligen Tiefenreliefs aus einer wirklich 
feuchttropischen oder einer nur mäßig feuchten Vorzeit stammt, oder ob nicht schließlich doch nur 
eine Wüsten-Grundhöckerlandschaft vorliegt, die einmal unter einer weiten übergreifenden Sand- 
schwemmebene in einem (wenn auch lückenhaften) Grundwasserniveau gebildet und später mehr 
durch tektonische als durch klimatische Wandlungen freigelegt wurde. Gegen die letztere Deu- 
tung spricht aber der Umstand, daß im Bereich der südsaharischen Sandschwemmebene unter der 
oberflächlichen Sanddecke in geringer Tiefe (oft schon nach 1 bis 2 m) gelbe Mergelsande mit sehr 
viel starkerem Tongehalt auftreten, die auf ein entschieden feuchteres Klima während 
der Bildung der tieferen Teile des hier vorhandenen Bodenprofils hinweisen. Dies spricht dafür, 
daß die offenbar rasch vollzogene allgemeine Entblößung so ausgedehnter Flächen eines ehe- 
maligen Grundreliefs dem hier ja in der Tat nachweisbaren mehrfachen Wandel von mäßig feuch- 
tem zu sehr trockenem Klima in geologisch junger Zeit entstammt, 
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wie K. Kayser (1949) haben aller Wahrscheinlichkeit nach ebenfalls noch als 
„aktiv“ anzusprechende Flächen im südlichen Hochafrika aus noch größeren 
Seehöhen (bis über 1700 m) beschrieben. 

_Aber alle diese Vorkommen haben wir hier nicht im Auge. Vielmehr handelt 
es sich hier um die Frage, ob wir in den Tropen die Fälle der sichtlich über das 
allgemeine Einebnungsniveau weitgespannter Beckenräume jung emporgehobe- 
nen Flächenreste in Gebirgen (wie sie die höheren Altflächen der „Rumpftreppe“ 
in Abb. 2 und — im Profil - in Abb. 4 zur Darstellung bringen), als in noch aktiver 
Fortentwicklung anzusprechen haben oder nicht. 

Nach meinen Erfahrungen muß man selbst für die ausgesprochene „Flächen- 
spülzone“ der wechselfeuchten Tropen diese Frage verneinen. Eine aktive Weiter- 
entwicklung solcher gehobenen Flächen — etwa durch weitere Zurückverlegung 
ihrer Oberkante und des darüber emporsteigenden Stufenrandes ins Gebirgs- 
innere, wie sie die Theorie von W. Penck (1924) erfordert — findet nur noch 
selten und unter besonders günstigen Lokalumständen statt; aber selbst dann 
nur in sehr bescheidenem Umfang. Die meisten dieser Flächen werden heute 
bereits zertalt, sind also nicht in der Weiterentwicklung, sondern der Zerstörung 
begriffen. Diese erfolgt im Klima der wechselfeuchten Tropen allerdings weit 
weniger energisch, als sie etwa im kaltzeitlichen Tundrenklima Mitteleuropas 


Abb. 4. Längsprofil eines Tropen- (T) und eines Außer-Tropen (AT)-Flusses in gleichartigen 
Gebirgen der Tropen (Typ: Futa Djalon) und Außertropen (Typ: Erzgebirge) 


die Altflächen unserer Mittelgebirge betraf. Hier greift, wie ich schon 1934 zeigte, 
die Zerschneidung mit einheitlich durchhängenden Tallängsprofilen rasch bis zum 
Kern der Erhebungen zurück (Abb. 4). In den Tropen haben auch die Gebirgs- 
flüsse weniger Erosionswaffen, sie überwinden die hier nur sehr allmählich der 
Fossilierung anheimfallenden alten Rumpfstufen zunächst mit großen Wasser- 
fällen und fließen auf den zwischenliegenden Stufenflächen oft noch lange im 
Niveau der Ebenheiten, bevor sie diese von der unterhalb folgenden Stufe her 
langsam zu zertalen vermögen. Die Folge ist, daß alle Tropenflüsse im Gebirge 
noch viel bedeutendere Stufen im Längsprofil zeigen als in der Ebene (Abb. 2 und 
4); dabei sind vor allem die oft erstaunlich hohen und schroffen Stufenmündun- 
gen der Seitentäler charakteristisch (BUDEL [1954]). 

Werden daher solche gehobenen Altflächen selbst im Bereich der Flächen- 
spülzone allmählich zerstört, so doch viel langsamer als dies etwa in posttertiärer 
Zeit in unseren Mittelgebirgen geschah. Das heißt mit anderen Worten: solche 
Flächen bleiben dort viel länger und zäher erhalten als bei uns. Neben der 
verminderten Tiefenerosionsleistung der Flüsse wirken dabei noch eine Reihe 
weiterer Umstände mit. Vor allem spielen lokale Erosionsbasen, besonders solche, 
die an harte Schichten (insbesondere auch an alte Laterit- und Eisenkrusten!) 
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geknüpft sind, zur ,Stützung“ solcher Altflächen eine viel größere Rolle und 
fördern ihre große Erhaltungsfähigkeit in jenen Klimaten. _ 

In den trockenen und halbtrockenen Tropen und Subtropen geht die Zer- 
störung gehobener Altflächen schon viel rascher vor sich. Vor allem in wasser- 
undurchlässigen, der Vergrusung zugänglichen Gesteinen (etwa: gefaltetes Alt- 
kristallin) beobachten wir überall eine sehr schroffe, nachdrückliche Zertalung 
aller Hochgebiete. Um so mehr fällt jedoch die hier besonders starke Wirkung 
flachlagernder harter Schichten als lokaler Denudationsbasen ins Auge. Alle 
solche Schichtkanten werden sehr deutlich herauspräpariert und an den Traufen 
von Schichtstufen findet eine wesentlich deutlichere Akkordanz (nach MORTEN- 
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Abb, 12a. S-N-Profil der Schwäbischen Alb 


sen [1953]) als in unseren Mittelbreiten statt. Oberhalb solcher Schichtstufen- 
Kanten erfolgt dann allerdings ein sehr rascher Übergang von den randlich ent- 
blößten Schichtflächen zu wohlerhaltenen Rumpfflächen, die durch die harte 
Schichtkante nicht gebildet, sondern nur vor rascher Zerstörung bewahrt, ge- 
wissermaßen „gestützt“ wurden (Profil Abb. 12b). 

In unseren Mittelbreiten mit der ganz besonderen zweiphasigen Klima- 
geschichte, die ihre jüngste Vergangenheit seit dem Ausgang des Pliozän kenn- 
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Abb. 12b. Übergang von Schicht- in Rumpfflächen am Plateau de Tademeit (N-Sahara) 


zeichnet, sind flache, hochgelegene Altreliefs im altgepreßten Kristallin des „Alten 
Gebirges“ oder etwa auch der östlichen Zentralalpen durchwegs weitgehend zer- 
talt und daher nur noch in bescheidenen Resten erhalten, wenn auch noch in etwas 
deutlicherer Form, als in verwandten Gesteinskomplexen im Wiistengebirge des 
Hoggar oder der Halbinsel Sinai. Viel besser ist auch hier ihre Erhaltung in Kalk- 
gebieten: etwa auf der Schwäbischen und Frankischen Alb (Abb. 12a) oder im 
Fränkischen Gauland (Abb. 9). Auch hier sind überall wohl die Schichtstufen 
gesteinsbedingt, nicht aber die darüber sich anschließenden „Stufenflächen“, die 
nichts anderes als echte, heute nach ihrer Entstehungszeit und ihrem Werdegang 
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genau datier- und bestimmbare Rumpfflächen darstellen (vgl. Büper [1957]). 
Ja, die Erhaltung dieser fossilen Altflächen verkarsteter Kalkgebiete ist so gut, 
daß wir umgekehrt aus ihren heute noch zu beobachtenden Einzelheiten (Rand- 
pedimente, Schildinselberge, kuppige Alblandschaft) Rückschlüsse auf die Ver- 
hältnisse in den heutigen Tropen bzw. auf die besondere Art der damals bei uns 
herrschenden Tropenklimate ziehen können. 


Zusammenfassung 


In den Tropen, insbesondere im Bereich der wechselfeuchten Savannen- und 
Monsunklimate werden die Gebiete schwacher bis mäßiger tektonischer Hebung 
von weiten, charakteristischen Ebenheiten eingenommen. Die in ihrem Bereich 
verstreuten Inselberge und die höheren Randgebirge ragen mit steilen Hängen 
über diese Flächen auf, für deren Entstehung der Vorgang der „Flächen- 
spülung“ eine wesentliche Rolle spielt. Im einzelnen ist aber der Bildungs- 
mechanismus dieses höchst auffälligen subaerischen Formentyps (vgl. Abb. 1 bis 4) 
noch wenig geklärt; insbesondere nicht der Widerspruch, daß diese Flächen einer- 
seits funktionsmäßig die wichtigsten Abtragungsflächen der Erde sind, 
während sie andererseits in vielen wesentlichen Zügen mit den außertropischen 
Aufschüttungsflächen übereinstimmen. 

Die Theorie der „Doppelten Einebnungsflächen“ unternimmt es, diesen 
Widerspruch zu lösen und dabei eine Reihe weiterer Fragen zur Genese dieser 
Flächen zu klären. 

Von den vertrauten Verhältnissen der Außertropen ausgehend nahm man an, 
daß sich auch auf diesen Flächen die Vorgänge der Verwitterung und Flächenabtra- 
gung (Denudation) gemeinsam innerhalb der (in den Außertropen meist 
nur 0,5 bis 1,5 m mächtigen) Bodendecke, d. h. also auf ein und derselben Fläche 
abspielten (Abb. 5/1). In Wahrheit wird aber auf solchen tropischen Ebenheiten 
die Bodendecke (kaolinreiche Rotlehme und verwandte, sehr tonreiche Lehme) 
bis zu 60 m und im Mittel 30 m mächtig. Es sind also zwei Einebnungsflächen 
vorhanden, zwischen denen eine vollkommene Arbeitsteilung der Vorgänge der 
Verwitterung und der Abtragung stattfindet („Doppelte Einebnungsfläche“, 
Abb. 5/2). Die untere „Verwitterungs-Basisfläche“ ist die Angriffsfront der bei 
stets hoher Wärme und Feuchtigkeit sehr rasch in die Tiefe fortschreitenden che- 
mische Zersetzung (auch gegenüber harten Gesteinen; selbst die groben Blöcke, 
die von den Flanken der Inselberge oder von den Stromschnellen der Flüsse aus 
in diese Aufbereitungs-Mühle geraten, werden rasch zu dem allgemeinen Fein- 
sand-Ton-Gemisch zerkleinert). Die obere „Spül-Oberfläche“ ist ebenso aus- 
schließlich der Ort der Abtragung, des Abtransportes der hochbeweglichen End- 
produkte der Verwitterung. Diese erfolgt gemeinsam — gleichzeitig und auch 
recht gleichartig — durch die allgemeinen Spülfluten der kleinen Gerinne und 
die Hochwasser der Hauptflüsse zur Regenzeit. Das Feinmaterial geht dabei als 
Trübe ganz in diese Hochwasser-Spülfluten ein: es ist also nicht eine schwerfäl- 
lig bewegte obere Bodenschicht (wie etwa bei der Solifluktion), sondern das ab- 
fließende Wasser selbst, das auf diesen Flächen den Materialtransport der Ab- 
tragung übernimmt. Das ist der Grund, warum sich die „fastebene“ Abdachung 
dieser Flächen so weitgehend nach den Gefällskurven der Flüsse richtet, bzw. — 
in außertropischen Gedankengängen ausgedrückt — die Flüsse hier „so weit- 
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gehend im Niveau der Ebenen fließen“. Am Rand solcher Flächen gegen die stei- 
len Flanken der Inselberge und Randgebirge werden durch diese Vorgänge „Spül- 
Pedimente ausgebildet. 

Bei recht gleichartigem Gesteinsuntergrund und einer tektonischen Hebung, 
die sich in langsamen Rucken abspielt, werden beide Flächen parallel zueinander 
tiefer gelegt. An den Gebirgsrändern entsteht eine Treppe aus gehobenen Rand- 
Spülpedimenten (Abb. 5/3). Diese Pedimente sind jedoch nicht die Stümpfe von 
Flächen, die einst als Fels-Rumpfflächen den ganzen zwischenliegenden Raum 
überzogen haben. Solche hat es nie gegeben! Die Verbindung zwi- 
schen den Randpedimenten zweier solcher Gebirge wurde immer nur durch Spül- 
Oberflächen über einem mächtigen Verwitterungsprofil hergestellt. Damit lassen 
sich auch die „Rumpftreppen“ an den Flanken mitteleuropäischer Einzelgebirge 
besser erklären, die nie durch vertikal so engabständige, aber horizontal so weit 
ausgedehnte Felsfußflächen verbunden war (Abb. 6). 

Andere Formen entstehen, wenn im Bereich eines langsam gehobenen solchen 
Systems die Härteunterschiede des Gesteinsuntergrundes größer sind. Dann rei- 
chen Auftragungen der Basisfläche schließlich bis zur Oberfläche empor (Abb. 7). 
Sie werden dort durch den Spülvorgang zu „isolierten Spülpedimenten“ einge- 
ebnet oder wachsen sogar als „Schildinselberge“ darüber empor (Abb. 8). Im Ge- 
gensatz zu den größeren „Auslieger-Inselbergen“ vor den Gebirgsrändern haben 
diese Schildinselberge keine Beziehung zur Genese der Nachbargebirge; auf ihren 
Kuppen sind keine Reste höherer Altflächen vorhanden. Man kann alle diese For- 
men auch fossil in Mitteleuropa beobachten, so z.B. auf der Muschelkalk-Gäu- 
fläche in Franken (Abb. 9). 

Es gibt aber auch Fälle, wo die dicke Bodendecke von solchen Flächen plötz- 
lich auf weite Strecken hin entfernt wird, so daß das unebene, höckrige Relief der 
Basisfläche freigelegt wird und nun als fremdartiger, nicht durch subaerische Vor- 
gänge erklärbarer Formkomplex oberflächlich in Erscheinung tritt. Dies tritt ein- 
mal bei besonders rascher Hebung solcher Krustenteile ein oder zweitens bei einem 
plötzlichen Umschlag von tropisch-wechselfeuchtem zu tropisch-aridem Klima. 
Für beide Fälle werden Beispiele sowohl aus den Tropen wie auch — fossil — 
aus den europäischen Mittelbreiten angeführt: für den ersten Fall — sehr rasche 
Hebung — aus Äthiopien und von der Schwäbischen Kuppenalb (Abb. 12a). 
Ausgedehnte Flächen beherrscht ein solches auf dem Untergrund aufgetauchtes 
„Grundhöcker-Relief“ mit weiten Fluren kuppiger Schildinselberge in der süd- 
lichen Sahara (Abb. 10 und 11), wo nachweislich während des Quartär ein mehr- 
az rascher Wechsel zwischen wechselfeuchtem und aridem Klima stattgefun- 

en hat. 

Bei mittelrascher Hebung schließen sich dagegen die isolierten und die Rand- 
pedimente allmählich zu einer weitgehend einheitlichen, wirklichen Fels- 
fläche mit dünner Bodendecke zusammen. Solche Formen sind, überragt von 
Schildinselbergen, auf den Höhen tropischer und außertropischer Gebirge viel- 
fach verbreitet. Auch in den Tropen werden indes solche hoch über die Denuda- 
tionsbasen hinausgehobenen Rumpfflächen schließlich nicht mehr weitergebildet, 
sondern allmählich von den Rändern aus zertalt, zerstört, aufgelöst. Nur die 
Geschwindigkeit dieses Zerstörungsvorganges ist in den einzelnen klimamorpho- 
logischen Zonen der Erde sehr verschieden. In den feuchten Tropen bleiben solche 
gehobenen Rumpfflächen viel länger erhalten als in den Außertropen. In den 
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tropisch- und subtropisch-ariden Gebieten erfolgt zwar in petrographisch gleich- 
mäßigen Gesteinen die Zertalung gehobener Altflächen ganz besonders rasch, 
ebenso wird aber hier in Gebieten mit einem Wechsel flachlagernder harter und 
weicher Schichten der Zerstörungsprozeß einer durch eine harte Schicht „gestütz- 
ten“ Rumpffläche besonders stark aufgehalten (Abb. 12b). 

An den Rändern der Tropen erlöschen allmählich die klimatischen Voraus- 
setzungen zu solcher Flächenbildung: Die „Flächenbildungszone“ geht hier 
schließlich auch im Tiefland in eine „Flächen-Erhaltungzone“ über, bis schließlich 
in den Außertropen selbst unter den günstigsten tektonischen Umständen solche 
(aus früheren tropischen Klimazuständen ererbte) Flächen nicht mehr erhaltungs- 
fähig sind. Die Gründe für diesen Wandel werden an anderer Stelle im Zusam- 
menhang dargestellt werden. 


Summary 


In the tropics, especially in the region of the intermittent-humid savanna and 
monsoon climates, areas of little to moderate tectonic uplifting are occupied by 
wide characteristic plains. Scattered inselbergs and the higher bordering moun- 
tains rise sharply above these plains for the formation of which the process of 
”Flächenspülung“ (sheetwash) plays an essential part. In details the mechanism 
of formation of this very striking sub-aerial typ of forms (ref. fig. 1-4) is only 
little revealed; especially unexplained is the contradiction that these plains accor- 
ding to their function represent the most important erosional surfaces 
of the earth, whereas they correspond in many features to depositional 
surfaces outside the tropics. 

The theory of the *Doppelte Einebnungsflächen“ (double surfaces of level- 
ling) gives a solution of the contradiction and clears some more questions of the 
genesis of these plains. 

From the familiar relations of the regions outside the tropics one assumed 
that also on these plains the phenomena of weathering and denudation toge- 
ther took place within the (in the regions outside the tropics often only 
0,5-1,5 m thick) soil-cover, that is to say on one and the same level (ref. fig. 5/1). 
In fact the soil-cover (caolin-rich red clays and related clays rich of clay-mine- 
rals) thickens up to 60 m, on the average 30 m, on such tropic plains. Thus t w o 
surfaces of levelling exist exhibiting a perfect partition of the processes of wea- 
thering and denudation (”Doppelte Einebnungsflache“, ref. fig. 5/2). The lower 
weathering base-level“ is the front of attack of the chemical decomposition pro- 
gressing rapidly to depth with the constant high temperature and moisture (also 
in more resistant rocks; even boulders coming from the slopes of the inselbergs 
or the rapids of rivers into this mill of sorting and decomposition disintegrate 
to the common clay fine-sand mixture). Just so exclusively the upper ”Spül- 
Oberfläche“ (wash-surface) ist the place of denudation, the transportation of the 
very movable final products of weathering. This happens together — simul- 
taneously and rather homogeneously — by the effects of the common wash- 
floods of small rills and the high water of the main rivers at rainy season. The fine- 
material will be suspended becoming so a part of the high water wash-floods. 
It is not a slowly moving upper bottom-layer (like solifluction) but the running 
water itself that effects the material transportation of the erosion. That is the 
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reason, why the ”fastebene“ (nearly even) slope of these plains conforms so far 
to the gradient-curve of the streams; otherwise formulated, according to the 
conceptions outside the tropics, it means that the streams run ”nearly perfectly 
here in the niveau of the plains‘. By these factors ”Spülpedimente“ (wash-pedi- 
ments) will be formed at the rims of such plains to the steeper slopes of the insel- 
bergs and the bordering mountains. 

If the bed-rock is nearly homogeneous and the tectonic uplift takes place 
as a repeated intermittent slow rising both levels will be lowered parallel to one 
another. At the rim of the mountain-fronts a Treppe (succession of step like 
benches) of raised Rand-Spiilpedimenten (rim-wash-pediments) (ref. fig. 5, 3) 
develops. These pediments, however, are not the remnants or stumps of plains 
which previously as Fels-Rumpfflächen (ancient erosion surfaces with exposed 
bed-rocks) covered the intermediate area. Such Fels-Rumpfflachen 
have never existed. The connection between the rimpediments of two 
such mountain-fronts was ever only effected by wash-surfaces over a thick wea- 
thering-profil. By that the ”Rumpftreppen“, too, are better to be interpreted 
on the flanks of individual Middle-European mountain-ranges which have never 
been connected by Felsfußflächen (pediments) of so narrow vertical distances 
but so far horizontal extension (ref. fig. 6). 

Other forms develop if the underlying rocks are considerable different in 
hardness in the area of such a slowly uplifted system. At last residual hills of 
the sculptured underground bed-rock surface rise to the surface (ref. fig. 7) where 
they will be levelled by wash processes to “isolated wash-pediments“ or even 
grow up as ”shield-inselbergs“ over the surface (ref. fig. 8). In contrast to the 
larger ”Auslieger-Inselbergs“ in front of the mountains rims these shield-insel- 
bergs have no relations to the genesis of the neighbouring mountains. On their 
tops no relicts of higher lying ancient erosion surfaces (Altflachen) exist. All 
these forms can be observed in fossil state in Middle-Europe, too, e. g. on the 
Muschelkalk-Gauflache in Franconia (ref. fig. 9). 

Some cases exist where the thick soil-cover of these plains suddenly will be 
removed for wide distances so that the uneven, rugged relief of the bed-rock 
surface is exposed and appears now as a strange complex of forms not to be 
explained by sub-aerial processes. At the one hand this happens with a rapid 
rising of crustal blocks at the other with a sudden change from a tropic inter- 
mittent-humid climate to a tropic arid one. For both examples from the tropics 
and — fossil — the European middle latitudes will be cited: for the first case — 
very rapid rising — from Abyssinia and the Swabian Kuppenalb (ref. fig. 12a). 
Widespread areas are controlled by such an emerged ”Grundhöckerrelief“ (expo- 
sed hilly relief of the bed-rock surface) with wide fields of hilly shield-inselbergs 
in the southern Sahara (ref. fig. 10 and 11) where in the Quarternary repeated 
rapid changes took place between an intermittent-humid climate and an arid 
one as it can be proved. 

If the uplifting is moderate the isolated-pediments and rim-pediments 
coalesce step by to an almost uniform real Felsflache (coalescing pedi- 
ment surface) with a thin soil cover. Such forms, overtopped by shield-inselbergs, 
are often spread on the heights of mountain ranges in and outside the tropics. 
In the tropics, too, the further development of such Rumpfflächen (surfaces) 
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highly raised over the base of denudation finally ceases and by degrees starting 
from the rims they will be cut by valleys, destroyed and removed. The quickness 
of this process of destruction only varies greatly in the different climatic-mor- 
phological regions of the earth. In the humid tropics such raised Rumpfflachen 
remain much longer preserved than outside the tropics. The down cutting of 
valleys on raised ancient erosion surfaces (Altflächen) of petrographical homo- 
geneous rocks is especially quick in the tropic- and sub-tropic-arid regions, but 
just so the destruction of a Rumpffläche supported by a competent bed is especi- 
ally greatly delayed in areas with nearly horizontal, alternating beds of com- 
petent and incompetent rocks (ref. fig. 12b). 

At the border zones of the tropics the climatic suppositions for the forma- 
tion of such plains gradually go out: here in the lowland, too, the ”zone of plain 
formation“ finally grades to a "zone of plain preservation“, untill ultimately in 
the regions outside the tropics such (inherited from prior tropic climatic condi- 
tions) plains notwithstanding favourable tectonic conditions are no more fit 
for preservation. The reasons for this change will be described in context at 
another place. 


Sommaire 


Dans les régions tropicales, particulièrement dans la zone climatique des 
savanes et des moussons à saison sèche, les aires d’un relèvement tectonique faible 
ou modéré sont occupés par de larges surfaces d’aplanissement typiques. Les insel- 
bergs, éparpillés dans ces régions, et les bourrelets marginaux plus hauts s’elevent 
au-dessus de ces surfaces avec des pentes raides, pour le développement desquelles 
le ruissellement en nappe a joué un rôle essentiel. Jusqu’a présent, les circonstances 
de génèse de ces formes de relief subaériennes bien frappantes sont encore peu 
éclaircies. Mais, avant tout, subsiste la situation contradictoire que, d’une part, 
ces régions constituent les surfaces d’érosion les plus importantes de la terre, tout 
en ayant, d’autre part, nombre de traits caractéristiques qui correspondent plutôt 
aux surfaces d’accumulation des pays non tropicales. 

C’est l'hypothèse d’un « niveau dédoublé » d’aplanissement qui offre une 
solution de cette incompatibilité, et elle répond également 4 d’autres problémes 
concernant la formation de ces surfaces. 

D’après la situation, mieux connue, des zones non tropicales on a également 
cru, en se référant à ces surfaces, que les processus des actions météoriques et de 
l'érosion aréolaire (dénudation) se passent simultanément dans la couche de sol 
superficielle. Comme celle-ci — en dehors des pays tropicaux — n’atteint guère 
plus de Om 50 à 1 m 50 d’épaisseur, il ne s’agirait donc que d’un seul et même 
niveau (v. fig. 5/1). 

En fait, cependant, le sol d’une telle surface d’aplanissement, composé de 
limons rouges riches en kaolin, et de semblables limons très argileux, est épais de 
30 mètres en moyenne, de 60 mètres même assez souvent. Il y a donc deux surfaces 
d’aplanissement différentes, entre desquelles s’opère une parfaite distribution du 
travail selon qu’il est question des actions météoriques ou du déblaiement (quant 
À la « surface dédoublée » v. fig. 5/2). La surface inférieure, c’est le « niveau de 
base de la décomposition »; ici se trouve le « front d’attaque » de l’alteration 
chimique, qui pénètre en profondeur à une vitesse extraordinaire — grâce à la 
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chaleur et de l’humidité toujours élevées. Ceci s’applique même aux roches dures 
et aux gros blocs, provenant des flancs des inselbergs ou des rapides des rivières; 
dans ce «moulin d’ameublissement général», tout subit un amenuisement dont 
le résultat est un mélange uniforme de sable très fin et d’argile. Aussi exclusive- 
ment l’érosion agit-elle à la «surface de ruissellement», supérieure, en enlevant 
les produits finaux de l’altération très mobiles. Ce déblaiement relève — simul- 
tanément et d’une manière assez semblable — des ruisellements en nappe des 
petites rigoles et des crues des rivières principales aux saisons de pluies. Des maté- 
riaux fins — comme troubles — sont tenus en suspension par les eaux de ces 
crues d’inondation, l’eau courante elle-même charriant les produits d’érosion de 
ces surfaces. (C’est donc un phénomène tout à fait différent de celui de la soli- 
fluxion, où la couche superficielle du sol est en mouvement lent, presque «en- 
gourdi» si l’on peut dire. A cause de cela, le glacis «pénéplané» de ces surfaces 
s’adapte dans une grande mesure aux profils longitudinaux des rivières; c. à d. —- 
exprimé conformément à l’usage «extra-tropical» — les cours d’eau sont bien 
ajustés au niveau des plaines. Ces processus causent la formation de «pédiments 
de ruissellement» dans la zone transitoire entre de telles surfaces et des pentes 
raides des inselbergs et des bourrelets marginaux. 

A condition d’avoir un tréfond suffisamment homogène et un relèvement 
tectonique par petites saccades, les deux niveaux s’abaissent parallèlement l’un 
de l’autre. Aux abords des chaines de montagnes se forment des escaliers de «pédi- 
ments de ruissellement marginaux» relevés (v. fig. 5/3). Mais ces pédiments ne 
sont nullement les restes d’anciens niveaux qui, autrefois auraient couvert, comme 
surfaces d’érosion rocheuses, l’ensemble de l’étendue intermédiaire. Des formes 
semblables n’ont jamais existé! Les pédiments marginaux de différentes chaines 
de montagnes étaient toujours reliés l’un à l’autre seulement par des surfaces de 
ruissellement, au-dessous desquelles il y avait des couches épaisses du sol pro- 
fondément décomposé. De tels rapports facilitent également l’interprétation des 
surfaces d’érosion étagées que l’on trouve sur les flancs des massifs montagneux 
en Europe centrale; celles-là n’étaient donc pas reliées entre elles par des pédi- 
ments rocheux, qui auraient eu des distances verticales bien faibles et de vastes 
étendues horizontales (v. fig. 6). 

Résultent des formes du relief modifiées, si, dans l’aire d’un tel système 
en montée lente, les roches du soubassement sont sensiblement dissemblables 
en égard de leur résistence. En ce cas, proéminences du niveau de base 
atteindront la surface — c. à d. le plan supérieur (v. fig. 7). Ou elles y 
sont aplanies par le ruissellement en nappe ou elles s’elèvent au-dessus de ce 
niveau, causant alors des inselbergs en forme de bouclier (v. fig. 8). Contraire- 
ment aux buttes-témoins plus importantes, devant les bords des regions mont- 
agneuses, ces inselbergs en forme de bouclier n’offrent pas de renseignements re- 
latifs à la génèse des massifs voisins; leurs coupoles ne montrent aucune de vieilles 
surfaces plus élevés. Toutes ces formes du relief se retrouvent — comme formes 
reliques — aussi en Europe centrale; p. ex. dans la zone du Muschelkalk (luma- 
chelle) du Gäu franconien (v. fig. 9). 

Il se trouve aussi des cas, où, d’une telle surface et sur des étendues considé- 
rables, toute l’épaisseur du sol décomposé est enlevée subitement. Alors, un ter- 
rain mamelonné, accidenté est deblayé, dont l’ensemble hétérogène des formes du 
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relief ne peut être attribué aux processus subaériens. Ceci peut arriver lors d’un 
relèvement à vitesse extrordinaire des segments de l'écorce terrestre en question, 
ou encore lors d’un changement subit d’un climat tropical à saisons de pluie en 
climat tropical aride. Les exemples cités pour les deux possibilités proviennent e: 
des pays tropicaux et des latitudes moyennes de l’Europe centrale; quant au relè- 
vement très rapide c’est l'Ethiopie et une partie du Jura Souabe en Wurtemberg 
(v. fig. 12a). Emergé du soubassement, c’est un tel relief aux bosses de fond et 
aux paysages étendues d’inselbergs en forme de bouclier, qui domine des contrées 
entières au Sahara méridional (v. fig. 10 et 11). On a pu démontrer que cette 
region, au Quaternaire, a connu de subits changements répétés entre des climats 
tropicaux à pluies saisonnières et arides. 

Lors d’un relèvement à vitesse moyenne les pédiments isolés et marginaux 
vont en se joignant, ce qui crée, graduellement, une véritable surface rocheuse, 
assez uniforme, couverte d’une mince pellicule de sol. Dominées par des inselbergs 
en forme de bouclier, en haut des massifs montagneux des pays tropicaux et 
extra-tropicaux, on retrouve souvent de telles configurations du relief. Toutefois, 
à la longue, ces surfaces d’érosion, soulevées considérablement au-dessus de leur 
niveaux de base, cessent d'évoluer, — même sous les tropiques, — et graduelle- 
ment, en partant de la bordure, commence l’action déstructrice, la dissection et 
la désagrégation. Ce n’est que la vitesse de ces processus déstructifs qui subit des 
variations considérables selon les régimes morpho-climatiques de la terre. 

De telles surfaces d’aplanissement subsitent beaucoup plus longtemps dans 
la zone intertropicale que dans les pays non tropicaux. La dissection des surfaces 
soulevées vieillies avance tout particulièrement vite dans les roches pétrographi- 
quement uniformes des régions arides tropicales et subtropicales. Cependant, 
c’est ici même, qu’en terrain à structure alternée de couches dures et tendres, 
stratifié horizontalement, la vitesse de la déstruction se trouve ralentie à un degré 
exceptionnel, s’il s’agit d’une surface d’érosion « soutenue » par une couche dure 
(v. fig. 12b). 

Les bases climatiques pour un tel développement de surfaces s’effacent 
graduellement, si l’on s’approche des bordures de la zone tropicale. Plus loin, 
descendant vers les bas-pays, la « zone de formation » des surfaces se change en 
« zone de conservation »; finalement, même par des conditions tectoniques très 
favorables, les surfaces d’érosion, héritage d’un ancien climat torride, ne peuvent 
plus subsister sous les régimes non tropicaux. Les raisons de ce changement feront 
l’objet d’un exposé plus documenté ailleurs. 
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Fritz Machatschek + 


Am 26. September 1957 verstarb in Minchen, kurz nach der Vollendung 
seines 81. Lebensjahres, Frirz MACHATSCHEK, em. o. Prof. der Geographie an 
der Universitat München. Seine Lebensarbeit stand vornehmlich im Dienste der 
Geomorphologie, die er durch zahlreiche Untersuchungen gefördert hat. Aus 
seinen Veröffentlichungen ragt das fundamentale zweibändige Werk „Das Relief 
der Erde“ hervor, dessen zweite Auflage vor wenigen Jahren erschienen ist. 


Eine Würdigung des geomorphologischen Lebenswerkes von Frrrz MACHAT- 
SCHEK wird im Jahrgang 1958 dieser Zeitschrift erscheinen. 


Zur Frage der Eiszeitgletscher im Himalaya 


Im Hinblick auf den sehr interessanten Artikel von Herrn Kollegen Mor- 
TENSEN über ,,Temperaturgradient und Eiszeitklima am Beispiel der pleistozänen 
Schneegrenzdepression in den Rand- und Subtropen“ möchte ich darauf hin- 
weisen, daß mein hochverehrter Lehrer K. OrstTREICH schon 1902 Anzeichen für 
eine, stark von den üblichen Vorstellungen abweichende, tiefe Lage eiszeitlicher 
Endmoränen in Vorder-Indien entdeckt hat. 1904 berichtet OESTREICH darüber 
(S. 227-228): 

„So sind also die heute in 3000 bis 3300 m endigenden Talgletscher der 
Mustak-Kette wenigstens bis 2200 m herabgestiegen. In der vordersten 
Hochkette aber an den steileren Gehängen bis etwa 
1200 m. Erstaunt möchte man fragen warum diese Resultate nicht längst von 
anderen erzielt worden sind.“ 

Damals hat OrsrreicHs Deutung der Blockmassen als Endmoränen keinen 
Anklang gefunden. Besonders BRÜCKNER hat sich dagegen geäußert und darauf 
hingewiesen, daß solche großen Blöcke auch durch Wildbachausbrüche (Eisbruch 
als Bewegungsursache) transportiert sein und sich weit vor den Endmoränen 
befinden können (OzstreicH [1904]; Diskussion S. 228). 

Erst 1938 und 1939 haben DE TERRA und DE TERRA und PATERSON die 
Richtigkeit der OrstrercHschen Anschauung bestätigt. J. P. BAKKER 
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Rezensionen 


Körber, Husert: Morphologie von Waldeck und Ostsauerland. (Der Nordostrand des Rheinischen 
Schiefergebirges). Wiirzburger Geogr. Arbeiten, H. 3, 1956. 169 S., 12 Abb., 2 Figuren, 
2 Profile, 4 Karten, DM 7,50, (Selbstverlag des Geograph. Inst.). 


Mit dem Nordostteil des Rheinischen Schiefergebirges und seinen Übergängen in das Wald- 
ecker Tafelland, die Münsterländische Bucht (mit dem Ansatz der Egge) und die Nordhessischen 
Senken untersucht die von BÜDEL angeregte Dissertation eine Schlüsselstelle der Reliefentwick- 
lung, in der die Landformen iiber vielfaltige geologische Schichten hinwegziehen. ce 

Nach Diskussion der Reste der präoberpermischen und präcenomanen, von den jiingeren 
meist spitzwinklig geschnittenen Landoberflächen, wird das Bild einer sehr regelmäßig gebauten, 
in die überraschend hohe Zahl von elf Flächensystemen mit jeweils + 50 m Abstand gegliederten 
Rumpftreppe gezeichnet. Sie erreicht im Rothaargebirge ihre vollständigste Ausbildung, während 
für die tieferen Randgebiete noch ein vier- bis fünffacher Stufenbau und auch nur dort eine Diffe- 
renzierung der Hebungsintensitäten im Sinne eines relativen Zurückbleibens erkannt werden. 

Besondere Beachtung finden die alten Inselberge und ihre konkaven Hangfüße, auch die 
höchsten Erhebungen (Langenberg 843 m, Kahler Asten usw.) werden nicht als einfache Härt- 
linge, sondern als echte Inselbergformen innerhalb des Quarzitbereiches erfaßt. 

Die Datierung der Flächen bzw. älteren Talböden reicht vom älteren Oligozän bis ins Jung- 

liozän. 

Z Besonderes Interesse gewinnt die Verfolgung der Rumpfflachen in die Bereiche der flach- 
lagernden mesozoischen Sedimente, die zu dem Ergebnis kommt, daf die Flachenbildung unter 
dem tertiären Klima einem endogenen Rhythmus folgend ohne genetische Unterschiede über 
die Gebiete der Faltenriimpfe und des heutigen Schichtstufenlandes hinweggegriffen hat. Erst 
im Quartär wird mit Schichtstufen gerechnet, wo die groftektonisch vorgezeichnete Entwässe- 
rung alte Landoberflächen am Wechsel der Schichten aufgerissen hat. 

Diese Vorgänge werden im Rahmen der für den Gesamtbereich geltenden Feinformung des 
ursprünglich plumpen Tertiärreliefs durch die klimamorphologischen Vorgänge des Pleistozäns 
gesehen, von denen weiter besonders die Bildung der asynımetrischen Täler, des Löß, der nach- 
traglichen Abschragung alter Flächen und der Dellen diskutiert werden. Etwas kurz wird in 
diesem Zusammenhang die Frage der Talanfänge behandelt, die im Vergleich zu den jüngeren 
Untersuchungen im benachbarten Bergischen Land (KELLERSOHN) Interesse verdient hätten. 

Daß auch mit der vorliegenden Bearbeitung der Fragenkomplex der Rumpftreppen noch 
nicht abgeschlossen sein dürfte, läßt eine fast gleichzeitige Leipziger Untersuchung (H. RicHTER) 
ahnen, die eben die von Körser als sicher fundiertes Vorbild herausgestellte Rumpftreppe des 
westlichen Erzgebirges erneut zur Diskussion stellt. Dieser Hinweis soll aber nicht den Wert 
der umfassenden Beobachtungen KÔRBERS aus einem großen und vielgestaltigen Gebiet schmälern, 
die er auch in einer umfänglichen und inhaltreichen Karte niedergelegt hat. 

HARALD UHLIG 


FEZER, Fritz: Eiszeitliche Erscheinungen im nördlichen Schwarzwald. — Forschungen zur deut- 
schen Landeskunde, Bd. 87, 1957. 86 S., 14 Abb., 7 Karten, 9 Bilder. Selbstverlag Bundes- 
anstalt für Landeskunde, Remagen. DM 9,50. 


Seit H. SCHMITTHENNERS Studie über die „Oberflächengestaltung des nördlichen Schwarz- 
waldes“ 1913 ist keine geographische oder geologische Arbeit erschienen, die so gründlich und 
so ergebnisreich genannt werden kann, wie Fezers Abhandlung über den glazialen Formen- 
schatz dieses Gebietes. Es werden wiederum die Kare und zum ersten Male die periglazialen 
Erscheinungen dargestellt. Ausgehend von der Form der Kare, werden zehn Deutlichkeitsgruppen 
unterschieden und wird jede „Gütegruppe“ an einem markanten Beispiel erläutert. Gruppe 10 
z.B. umfaßt Kare mit heutigen Seen; Beispiel Herrenwieser See. Gruppe 1 — im Gütewert 
untenstehend — umfaßt Quelltrichter, Hangmulden und Talböden mit Karähnlichkeit, also 
Formen, die rein fluviatil entstanden sind, die aber sehr wohl sich in höherer Lage oder unter 
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günstiger Exposition zu echten Karen entwickelt hätten. Daneben gibt es Sonderformen, wie 
Zwillings-, Treppen- und Mehrphasenkare. In den einzelnen Abschnitten stecken viele feine 
Beobachtungen, die zusammengefiigt ein treffliches Bild der Entstehung vermitteln, aus denen 
Schlüsse auf das eiszeitliche Klima des Nordschwarzwaldes gezogen werden. Rifeiszeitliche Spu- 
ren fehlen vollkommen; alle erhaltenen Formen weisen eindeutig auf die letzte Vereisung, die 
Würmvergletscherung hin. Die damalige Schneegrenze lag im Maximum der Vereisung wahr- 
scheinlich bei 850 m und später etwas höher bei 1000 m. Die Untergrenze der Kare liegt allein 
im NO-Quadranten tiefer als im N-, O- oder SO-Quadranten, Daraus und aus der Statistik (über 
100 Kare) ergibt sich die würmzeitliche Windrichtung: der Wind kam aus SW, wie heute noch. 

_ Fezer behandelt dankenswerterweise sehr ausführlich die vollkommen vernachlässigten 
periglazialen Erscheinungen, die nicht minder wichtig und aufschlußreich sind. Es handelt sich um 
Schuttdecken, entstanden durch die Frostsprengung im Würmmaximum, welche durch den Mecha- 
nismus der eiszeitlichen Solifluktion auch auf flachem Gehänge gewandert sind. Einige Schutt- 
decken sind unter Torf aus der Birken-Kiefer-Zeit oder gar unter Löß begraben, woraus sich 
das würmzeitliche Alter ergibt. Aus einem Vergleich mit rezenten, noch in aktiver Bewegung 
befindlichen Solifluktionsböden schließt Fezer, daß die nordschwarzwälder Schuttdecken in einem 
Tundraklima entstanden sind, d. h., die Vegetation verhinderte ein schnelleres Bodenfließen. 
Zum Formenschatz der Schuttdecken gehören die Fließerdeterrassen, die „Altiplanation Ter- 
races“ der Angelsachsen, oder die „Stufenbildungen in den Talanfängen“, wie diese auffälligen 
Stufen und Verebnungen in flachen Mulden auf den trefflichen geologischen Karten FREUDEN- 
STADTS genannt werden. FEZER deutet diese mehrfach in der Literatur erwähnten Bildungen 
als erster richtig und stellt ihre Entstehung überzeugend dar: Harte im Frost zerfallene Ge- 
steine wanderten bei geringem Gefälle unter starker Wasserübersättigung und ohne Waldbe- 
deckung; dabei trat eine Sortierung des Materials auf, während die bevorzugte OSO-Exposition 
auf Winde aus SW hinweist. Natürlich werden auch die Blockmeere und die asymmetrischen 
Täler in den Kreis der Betrachtung gezogen. 

Zahlreiche Tabellen, Profile, Karten und Bilder ergänzen die wertvolle Arbeit. Die Aus- 
stattung ist vorzüglich und reich zu nennen, wie man es schon immer von der Bundesanstalt für 
Landeskunde gewöhnt ist. Max PFANNENSTIEL 


Universität des Saarlandes. Arbeiten aus dem Geographischen Institut. Band I. Philosophische 
Fakuitat. Saarbriicken 1956, ffrs 300.—. Darin die Beiträge: 


F. Fiscuer: Bemerkungen zur Morphologie der Hochflächen zwischen der unteren Saar und der 

Mosel. S. 81—87, 1 Karte. 

Die in mehreren früheren Arbeiten von STICKEL, Capor-Rey und MaATHras dargestellten 
Verebnungsflächen in der Höhenlage um 400 m im Gebiet des Saargaues werden auf Grund ihres 
heutigen Formenbildes kurz umrissen. Es wird bestätigt, daß es sich bei dem vorherrschenden 
Flachrelief um eine ehemalige Rumpffläche handelt, die vom Taunusquarzit bis über die gesamte 
Trias hinweggreift. Ihr Alter wird als Miozän angesehen. Lokal sollen Reste eines älteren (?) 
Schichtstufenreliefs erhalten sein. Für die Entstehung des heutigen Formenbildes seit den plio- 
zänen Hebungen in diesem Raum werden vor allem die periglazialen Abtragungsvorgänge ver- 
antwortlich gemacht, die auch als Grund für das Fehlen von tertiären Verwitterungsböden an- 
genommen werden. Die sicher noch flächenhafte Abtragung im Pliozän selbst wird nicht erwähnt. 
Die Entstehung der Saarschleife bei Mettlach wird hypothetisch durch Anzapfung der Ur-Saar 
von einem seitlichen Zufluß erklärt. 

H. Rıep: Beiträge zur Kenntnis der Ortslage Saarbrückens, S. 88—100, 1 Karte. 

Der durch die Saar bestimmte Naturraum des Stadtbereiches wird analysiert. Dabei werden 
die Flußregulierungen, die Wasserführung mit den bedeutenden Hochwassern und die Fluß- 
terrassen behandelt. Arbeiten von ZANDsTRA und FiscHEr folgend werden eine untere und eine 
obere Niederterrasse, eine 15- bis 20-m-Terrasse und eine 30- bis 35-m-Terrasse unterschieden. Wäh- 
rend ZANDsTRA zwischen ONT und UNT eine starke Erosionsphase annimmt, vertritt FISCHER eine 
andere Auffassung. So sieht letzterer auch in der Bildung der Auelehmdecke auf der UNT eine 
Folge der kontinuierlichen Fortsetzung der seit dem Atlantikum erfolgten Aufschüttung. Es wer- 
den nach der Wiedergabe dieser Ansichten Verlauf und Bedeutung ehemaliger Hochflutrinnen, 
anthropogen bedingter Schuttfächerbildung und Erosionsformen aus historischer Zeit beschrieben. 
Für die Talformung wird besonders die periglazial-klimatisch bedingte Abtragung hervorgehoben. 
In einem zweiten Abschnitt (Stadtplan und Topographie) wird auf die Abhängigkeit der Sied- 
lungsanlage von den natürlichen Voraussetzungen (hochwasserfreie Lage der alten Stadtkerne 
zumeist auf der Niederterrasse u. a.) hingewiesen. H. MENSCHING 


Manuskripte: Abhandlungen, Berichte und kleine Mitteilungen in deutscher, englischer oder 
franzôsischer Sprache werden mit Schreibmaschine einseitig und nicht enger ‘als 1!/ezeilig 
geschrieben in völlig druckfertigem Zustande an einen der Herausgeber: 

Prof. Dr. H. Mortensen, Göttingen/Deutschland, Herzberger Landstraße 2, 

Prof. Dr. J. P. Bakker, Amsterdam/Nederland, Mauritskade 63, 

Prof. Dr. A. CAıLLEux, St. Maur/France, Avenue de la Tremouille 9, 

Prof. Dr. N. NıELsEn, Kobenhavn/Danmark, Studiestrade 6, 

Prof. Dr. R. J. Russe, Baton Rouge/USA, Louisiana State University, 

Prof. Dr. H. Spreirzer, Wien/Osterreich, Karmeliterhofgasse 2, 

Prof. Dr. F. E. Zeuner, London/England, NW 1, Institut of Archaeology 

oder direkt an die Schriftleitung erbeten. Sie werden in der ER veröffentlicht. 
Jeder Arbeit ist am Schluß eine kurze Zusammenfassung der wichtigsten Ergebnisse anzu- 
fügen. 

Korrekturen im Text sind auf das unbedingt Notwendige zu beschränken. Wesentliche Ande- 
rungen gegenüber dem Manuskript bedürfen der Zustimmung der Schriftleitung. 
Bildbeilagen, Textfiguren und Karten müssen völlig reproduktionsfähig geliefert werden. 
Nachträgliche Korrekturen daran sind ausgeschiossen. 

Für den Inhalt der Beiträge sind die Verfasser selbst verantwortlich. 


Rezensionsexemplare werden direkt an die Schriftleitung erbeten. 


Sonderdrucke: Auf Wunsch werden bis zu 100 Sonderdrucke kostenlos geliefert; eine höhere 
Anzahl wird berechnet. Die Bestellung muß spätestens bei Rücksendung der Fahnenkorrektur 
erfolgen. 


DAS RELIEF DER ERDE 


Versuch einer regionalen Morphologie der Erdoberfläche 


von Prof. Dr. FRITZ MACHATSCHEK | 


\ 


2., umgearbeitete Auflage. GroB-Oktav 


I, Band. Mit 142 Textabbildungen und 10 Tafeln. XII, 531 Seiten. 1955. 
II. Band. Mit 186 Textabbildungen und 10 Tafeln. VIII, 594 Seiten. 1955. 
Beide Bande in Ganzleinen DM 154,— 


Aus dem Inhalt: 
I. Band 


A. Der eurasische Kontinentalblock: I. Das britische Schollen- und Stufenland. II. Das fran- 
zösisch-mitteleuropäische Schollen- und Stufenland. III. Fennoskandia. IV. Osteuropa. V. LS 
sibirische Tafel und ihre Randgebirge. VI. Zentralasien. VII. Ostasien. | 


B. Der mediterrane Gebirgsgürtel der Alten Welt: 1. Das alpine System in Europa und Nord- 
afrika. I. Die Atlasländer. Il. Die iberische Halbinsel. III, Korsardinien. IV. Apenninhalbinsel 
und Poebene. V. Die Alpen. VI. Jura und Alpenvorland. VII. Die Karpatenländer. VIII. Die _ 
Balkanhalbinsel. IX. Krim und Pontus. Register. : 


II. Band 


2. Der vorderasiatische Kettengebirgsgürtel. I. Anatolien. II. Armenien. III, Kaukasien. 
IV. Iran. 3. Die süd- und südostasiatische Kettengebirgszone. I. Der Himalaja und sein Vor- 
land, II. Hinterindien. III. Der malayische Archipel. 


C. Das altweltliche Gondwanaland: I. Die afrikanische. Masse. II. Das vorderasiatische 
Scollenland. III. Dekkan und Ceylon. IV. Die australische Masse. V. Der Indishe Ozean. 
D. Ozeanien. E. Die Neue Welt. 1. Nordamerika. I. Die Laurentische Rumpflandschaft. II. Das 
appalachische Gebirgssystem. III. Die atlantishe und Golfküstenebene. IV. Die inneren 
Tieflandschaften. V. Das kordillerische Gebirgssystem. 2. Mittelamerika. 3. Südamerika. 
F. Der Atlantische Ozean. G. Antarktika. Schlußbetrachtungen. Register. 


_ DER GEOLOGISCHE BAU 
DER SUDAMERIKANISCHEN KORDILLERE 


von Prof. Dr. HEINRICH GERTH 


GroB-Oktav. Mit 1 Titelbild, 62 Textabbildungen, 6 Tafeln, 20 Block- 
diagrammen und 3 Tabellen. VIII, 264 Seiten. 1955. Ganzleinen DM 52,50 


“This work easily excels the best previous efforts of its kind. It will be in- 
valuable, not only to readers with an academic interest in South America, 
but also to those engaged actively in the task of finding petroleum and 
other mineral resources,” Arthur A. Meyerhoff in “Science” 


«La mise au point la plus moderne par un des géologues qui connaissent le 
mieux les Andes... Une série de blocs-diagrammes matérialisent de la 
façon la plus heureuse la mise en place des structures.» 

Société Géologiques de France 


Ein Berichtigungsblatt ist erschienen, das wir anzufordern bitten. — 
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